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Vorwort 


Dieses Buch ist auf Anregung des Herrn Yerlegers entstanden. Aber 
erst nach längerer Überlegung konnte ich mich dazu entschliessen ^ an die 
Bearbeitung eines Lehrbuches der Meteorologie heranzutreteiij da ich mir der 
Schwierigkeiten eines solchen Unternehmens gerade in einer Periode des 
raschesten Fortschrittes der zu behandelnden Disziplin und vielfacher in Aus- 
sicht stehender Umgestaltungen so mancher der noch herrschenden Theorien 
voll bewusst war (Herbst 1898). 

In der That ist das Buch auch über den ursprünglich mit dem Herrn 
Verleger vereinbarten Umfang eines Lehrbuches speziell für Hörer von Hoch- 
schulen, für welches ein Bedürfnis mir vorzuliegen schien, weit hinausgewachsen, 
und ich bin dem Herrn Verleger zu Dank verpflichtet, dass er diese llljer- 
schreitung gestattet hat. Sowie ich an die Bearbeitung der einzelnen Kapitel 
geschritten war, fühlte ich sogleich die Schwierigkeit, mich innerhalb dieses 
engen Eahmens zu halten, ohne dabei vielfach auf eine umfangreichere Dar- 
stellung der zu behandelnden Gegenstände verweisen zu können, wozu das seiner 
Zeit sehr verdienstliche Lehrbuch von E. E. Schmid doch keineswegs mehr 
geeignet war. Ein knapp gehaltenes Lehrbuch kann auch auf gerade in Aus- 
gestaltung und Umwandlung begriffene Theorien keine Rücksicht nelimen 
und muss sich auf eine klare Darstellung der abgeschlossen vorliegenden 
Lehrsätze beschränken. Dies schien aber zur Zeit eine recht undankbare 
xlufgabe. Die Aufstellung neuer Anschauungen ohne Begründung und ohne 
Hinweise auf die sie stützenden jüngsten Beobachtungsergebnisse oder Spezial- 
untersuchungen hielt ich für nicht statthaft. Die nötigen Hinweise aber, 
wenngleich nur in Form von kurzen Citaten unter dem Haupttext gegel)en, 
würden letzteren geradezu erdrückt haben. 

Der Umstand, dass seit 40 Jahren, d. i. seit dem Erscheinen des Lehr- 
buches der Meteorologie von E. E, Schmid, keine vollständigere Darstellung 
des Lehrgebäudes der Meteorologie mehr versucht worden ist, auch nicht in 
einer fremden Sprache, sprach gleichfalls zu gunsten eines etwas umfang- 
reicheren Lehrbuches. Auch von Seite jener Fachkollegen, denen ich meine 
Bedrängnisse angesichts des ursprünglichen Vorhabens mitteilte, fand ich eine 
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leibhafte moralische Unterstützung und Beruhigung bei der Uberscliieitung 
desselben. 

Nur bei dem mathematisch-physikalischen Anhang habe ich mich innerhall) 
des ursprünglichen Planes gehalten, da ja das noch ziemlich neue vortreffliche 
Lehrbuch der Meteorologie von A. Sprung allen jenen, welche sich spezicllei 
m den rem theoietischen Teilen der Meteorologie unteriichten wollen, em- 
pfohlen werden konnte 

Aber auch bei dem giosseren Umfange, den die Darstellung der Mete- 
orologie in diesem Buche angenommen hat, war ich doch bestrebt, mich auf 
das wichtigste und notigste zu beschranken, und dabei das m Kurze Mitge- 
teilte durch reichliche Litteraturangaben zu vervollständigen und zu er- 
gänzen. Dass trotzdem das vorliegende Buch einen so grossen Umfang an- 
genommen hat, obgleich ich alle grosseren tabellaiischen Zusammenstellungen 
(z. B. Mittelwerte der Temperatur, des Luftdruckes und der anderen mete- 
orologischen Elemente, wie selbe in dem Buche von Schmid sich finden) 
vermieden habe, zeigt nur, welchen Umfang und welche Vertiefung die mete- 
orologischen Kenntnisse gewonnen haben seit der Zeit, wo E E. Schmid 
sein umfassendes Lehrbuch bearbeitet hat (erschienen 1860) Die Mitteilung 
sicher gestellter Beobachtungsergebnisse suchte ich thunhchst reichlich zu ge- 
stalten, denn sie sind das Bleibende, bilden die Grundlage für weitere Induk- 
tionen und weisen auch den künftigen Theorien ihre Wege Pur den 
Physiker und Mathematiker, der Neigung hat die Theorien der Meteorologie 
weiter zu fordern, durfte das vorliegende Buch manche Anhaltspunkte ge- 
wahren und zur Orientierung dienen Man kann nicht verlangen, dass 
der Theoretiker Zeit finde und sich die Muhe nehmen möge, die ausser- 
ordentlich reiche sehr zerstreute Litteratur dei Meteorologie selbst zu sichten, 
und das für ihn wesentlich und forderlich Scheinende dann aufzuspuren 
Eine bequeme Übersicht der Thatsachen durfte daher manchen der Muhe 
ergebnisloser Spekulationen und Berechnungen uberheben 

Ich war dabei bestrebt auch auf jene Beobachtungsergebiusse aufmerk- 
sam zu machen, die keiner der herrschenden Theorien entsprechen und so 
Anregung geben zu weiteren Forschungen über deren Zusammenhang mit 
schon ergründeten Erscheinungen. 

Einer gewissen Ungleichmassigkeit der Behandlung der voischiedeneii 
Gruppen von meteorologischen Erscheinungen, sowie manchei Unterlassungen 
bin ich mir wohl bewusst So habe ich die Witterungspiognosen und was 
damit zusammenhangt, nicht behandelt Es liegen ]a darüber vortrefihche 
kurzgefasste Werke vor wie jene von von Bebber, Bornstein, Scott und 
Abercromby (letzteres auch in deutschei Bearbeitung von Pernter) Auch 
die Witterungsperioden und verwandtes wurde nur kurz eroiteit, soweit sie 
allgemeine Gesichtspunkte eröffnen Dei Umfang des Buches hatte sich 
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dem zulässigen Masse schon zu sehr genähert, und die Erscheiiiuiigea des 
Gewitters, der Hagelwetter und der lokalen Wirbelstürme (Tromben, Tornados) 
schienen zur Zeit eine etwas eingehendere Behandlung zu erfordern. 

Für die kritische Beurteilung des Inhaltes des vorliegenden Buches 
scheint es zweckmässig anzuführen, dass dasselbe zwischen Herbst 1898 und 
August 1900 in dem der Meteorologie gewidmeten Raume des physikalischen 
Institutes in Graz entstanden ist, von wo es deshalb auch datiert werden 
mag. Das Manuskript wurde Ende August komplet dem Herrn Verleger 
eingeliefert, die Korrektur zwischen November 1900 und] August 1901 gab 
aber noch Gelegenheit die jeweilig wichtigsten neuen Forschungen soweit zu 
berücksichtigen, dass der Text des Buches mit denselben in keinen Wider- 
spruch gerät. 

So empfehle ich schliesslich diesen Versuch einer^Darstellung der wich- 
tigsten Ergebnisse der meteorologischen Forschungen bis zum Ende des 
19. Jahrhunderts einer wohlwollenden Aufnahme. 


Physikalisches Institut der Universität Graz, 
Spätsommer 1900. 


J. Ilaim* 
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I. Aufgabe der Meteorologie. 

Die Meteorologie ist die Lehre von den Erscheinnngen in der Lufthülle der 
Erde, also in deren Atmosphäre. Diese Erscheinungen hat man früher insgesamt 
Meteore genannt^), jetzt spricht man nur noch von Hydrometeoren; die alte Be- 
zeichnung hat sicli hloss für die Gesamtheit jener Erscheinungen erhalten, welche 
dem Wassergehalt der Atmosphäre ihre Entstehung verdanken. Was man jetzt 
„Meteore‘‘ schlechthin nennt, d. i. die in die Erdatmosphäre von aussen eindringenden 
kleinen Himmelskörper, sind nicht mehr Gegenstand der Meteorologie, seitdem man 
ihren ausserirdischen Ursprung erkannt hat. 

Aristoteles beluindclte auch noch die Kometen in seiner Meteorologie, weil er glaiihte, das.s 
dieselben in geringer Entlhrmmg von der Erde schwebten und durch Ausdünstungen von d(‘rsell)e.n 
erzeugt würden, iilnilicdi K^ämtz in seinem Lehrbuch der Meteorologie die Feuerkugeln und Sbnm- 
schnuppen, „weil es noch nicht erwiesen ist, dass sie von aussen zur Erde gelangen“ (183Ü/.‘M)). 

Einen Teil der Meteorologie (oder Atmosphärologie), diese in allgemeinem Sinne 
genommen, bildet die Klimatologie, d. i. die Lehre von dem durchschnittlichen 
Ablauf der Witterungserscheinungen, oder von dem mittleren Zustand der Atmo- 
sphäre an den verschiedenen Punkten der Erdoberfläche, in iliren Beziehungen zu 
dem organischen Lehen. Die Klimatologie ist ein mehr praktischer, geographischer 
Teil der Meteorologie, sie gewinnt ihre Erkenntnisse zumeist mittelst statistischer 
Methoden, während die Meteorologie im engeren Sinne ein Zweig der reinen Pliysik 
ist, ihre Lehrsätze zumeist der Anwendung physikalischer Methoden verdankt. 
Eine scharfe Trennung dieser beiden Wissensgebiete ist aber nicht möglich, beide 
sind in ihren Lehren und in der Begründung derselben teilweise aufeinander an- 
gewiesen. 

Das vorliegende Lehrbuch beschäftigt sich mit der Meteorologie im 
engeren Sinne, und nimmt von den Ergebnissen der klimatologischon Eorschungen 
nur das absolut nötigste auf. 


1) fxstBOJQo? was über der Erdoberfläche in der Luft schwebt, von auiito schweben. 

2) Yergl. mein ,, Handbuch der Klimatologie“. Stuttgart, Engelhorn 1807, Bd. I, Einleitung. Daselbst 
habe ich den Begriff Klima definiert als die Gesamtheit der meteorologischen Erscheinungen, welche den 
mittleren Zustand der Atmosphäre an irgend einer Stolle der ErdoberfUlche kennzeichnen. Was wir da- 
gegen Witterung nennen, ist nur eine Phase, ein einzelner Akt aus der Aufeinanderfolge der meteorologischen 
Erscheinungen, deren voller, Jahr für Jahr mehr oder minder gleichartiger Ablauf das Klima eines Ortes bildet. 
Das Klima ist die Gesamtheit der , »Witterungen“ eines längeren oder kürzeren Zeitabschnittes, wie sie durch- 
schnittlich zu dieser Zeit des Jahres einziitroten pflegen; wir verstehen also unter einer Darstellung des 
Klimas die Schilderung des mittleren Zustandes der Atmosphäre. Daraus ergiebt sich die mehr statistische 
Methode der Klimatologie. Wenn von den atmosphärischen Verhältnissen eines ein z einen Zeitabschnittes 
die Rede ist, wird man stets den Ausdruck Witterung dafür gebrauchen. Die Untersuchung der Einzelerschei- 
nungen aber gehört in die Meteorologie im engeren Sinne. 

Hann, Lehrb, d. Meteorologie. 
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IL Der räumliche Schauplatz der meteorologischen Erscheinungen. 

Die Atmospliare, deien Erstieckung und Bescliaffenlieit 

A. Die Holie der Atmosphäre ist nicht bestimmhai, aus den Gasgesetzen 
folgt mit giosster Wahrscliemliclikeit, dass die Erdatmosphäre keine eigentliche 
Grenze hat, sondern allmählich in den mit den leichtesten Gasen m höchster Vei- 
dunnung erfüllten interplanetarischen Eaum ubergeht Eie dei Erde wiiklich 
angeh orende Atmosphäre kann aber nur bis zu jener Entfernung i eichen, wo die 
Anziehungskraft der Erde gegenüber der mit der Entfernung zunehmenden Flieh- 
kraft noch uberwiegt 

Wir können nur die Frage beantworten, aus welcher Hohe ubei der Erdoberfläche 
uns noch eine direkte Kunde von dem Vorhandensein der Atmosphaie zukommt, 
und solche Kunde bringen uns gewisse Lichterscheinungen innerhalb der Atmosphäre 
1 Dammerungsbeobachtungen Der älteste Veisuch einer deraitigen Be- 
stimmung der Hohe der Erdatmosphäre durch den arabischen Astronomen Alhazen 
(im 12 Jahrhundert) stutzte sich auf die Beobachtung des Vei Schwindens des von 
der Atmosphäre reflektierten, diiekten Sonnenlichtes untei dem Honzont nach 
Sonnenuntergang, also auf die Bestimmung des Endes der Dämmerung Diese 
Methode ist seither öfter angewendet woiden Man nahm fiuher gewöhnlich an, 
dass das Ende der (sogenannten astronomischen) Dämmerung eintritt, wenn die 

1) Man gelangt von den verschiedensten Ausgangspunkten einei Überlegung stets zu dem Schlüsse, dass 
es keine eigentliche Grenze der Atmosphäre geben kann, und dass auch ausserhalb der Atmosphäre der Eaum 
mit Gasen in höchster Verdünnung erfüllt sein muss. 

In einem leeren unbegrenzten Eaume kann eine endliche Gasmasse keinen Gleichgewichtszustand an- 
nehmen, sondern muss sich durch eine stetig mit der Zeit abnehmende Dichte im Eaume verlieren Poisson 
gelangte zu dem gleichen Resultate, nahm aber, um dieser Konsequenz zu entgehen, die obersten Schichten 
der Atmosphären flüssig an Betrachtet man aber die Verdunstung als eine allgemeine Eigenschaft der Materie 
oberhalb des absoluten Nullpunktes, so wurden auch die grössten endlichen Massen im unbegrenzten Räume 
sich verflüchtigen müssen (Zöllnei Uber die Natur der Kometen Leipzig 1872 II Abschnitt Uber die 
Stabihtiit kosmischer Massen ) 

Aus der kinetischen Gastheorie ergiebt sich die Folgerung, dass stets einzelne Gasmoleküle die Atmo- 
8ph,iren der Planeten verlassen müssen, sobald ihre Geschwindigkeit zufdllig so gross wird, dass sie die Attraktion 
derselben uberwinden Nach den Gesetzen der Wahrscheinlichkeit muss es aber unter den Molekülen eines 
Gases immer einige geben, welche die dazu nötige Geschwindigkeit erlangt haben, aber umgekehrt auch solche, 
welche nicht genügend schnell sind, um auch den kleinsten Himmelskörper zu verlassen Kein Planet kann 
(im leeren Raume) theoretisch eine absolut permanente Atmosphäre haben, und keiner kann sie ganz verloren 
haben Wenn die Zahl der Moleküle mit der genügenden Geschwindigkeit sehr klein geworden ist, dann kann 
die Atmosphäre thatsachlich als fast permanent betrachtet werden Für diejenigen Gase, welche ein geringes 
spez Gewicht haben und deshalb eine grossere mittlere Geschwindigkeit (die Dichte des O ist 16 gegen II, 
die mittlere WegUnge des Moleküls H ist also viermal grosser) , ist die Wahrscheinlichkeit grosser, 
dass einzelne Moleküle zufällig die ausserordentliche Geschwindigkeit erreichen , welche zum Verlassen der 
Atmosphäre notig ist Es entweichen daher von diesen Gasen mehr, als von den dichteren Gasen Dieser 
Prozess wird im Laufe der Zeit der Atmosphäre eines Planeten von bestimmter Masse und Attraktionskraft 
alle Gase entziehen, deren Dichte unterhalb einer gewissen Grenze liegt Die Geschwindigkeit, die notig ist, 
um die Erde zu verlassen, muss fünfmal grosser sein als jene, die zum Verlassen des Mondes notig ist, da das 
Potential der Erde 26 mal grösser ist, als das des Mondes Deshalb kann der Mond nur eine kaum merkliche 
Atmosphäre haben, und sind auch aus der Erdatmosphäre die leichtesten Gase, wie Wasserstoff, Helium ganz 
oder fast ganz entwichen Mars hat vielleicht kein Wasser, die weissen Polarkappen sind dann wohl Kohlen- 
säure-Schnee J Stoney, of Atmospheres upon Planets and Satellites R Dublin Soc V VI Nov 1897 
(auch Proc 1892 Vol VII 546) und Bryan Science (Du 8 1892) Vol XXII 311, Nature Vol 48 S 626, be- 
sonders R Soc April 5 1900 The Kinetic Theory of Planetary Atmospheres Stoney Nature Vol 61 S 515, 
Vol 62 S 78 (May 1900) 

2) Soweit man annehmen darf, dass in den grössten Entfernungen die Luft noch die gleiche Winkel- 
geschwindigkeit hat, berechnet sich diese Grenze am Äquator zu 6 0 Erdhalbmessern , die derart bestimmte 
Grenze für die Höhe der Atmosphäre über der Erdoberfläche wäre demnach 5 6 Erdhalbmesser 
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Sonne 18^ unter den Horizont liinabgesunken ist. In letzterer Zeit ist dieser De- 
pressionswinkel der Sonne durck häufigere und sorgfältige Beobachtungen genauer 
zu bestimmen versucht worden. Man fand dafür den Betrag von rund 16^ im 
Mittel (J. Schmid in Olmütz und Athen 15-9^, Hellmann in Südspanien 15*6^, 
B ehr mann im tropischen Atlantischen Ocean 15-6®, früher Bravais in Frankreich 
16*0^). Nach einer ersten angenäherten Kechnung findet man daraus die Höhe 
der äussersten lichtreflektierenden Schichten der Atmosphäre zu 63 km. 

Konstruiert man sich, für einen Punkt der Erdoberfläche den Schnittpunkt der Horizontalen 
mit der kreisförmigen oberen Begrenzung der Atmosphäre, zieht zu diesem den letzten die Erdober- 
fläche tangierenden Sonnenstrahl, bezeichnet den Depressionswinkel der Sonne mit u, den Erdhalb- 
messer (6370 km) mit R, die Höhe der Atmosphäre mit h, so findet man leicht die Relation R:R + 

h=cos daraus R -h h und h wie oben angegeben. Bei dieser Rechnung sind aber die Re- 
fraktion und andere einflussnchmeride Umstände nicht berücksichtigt, das Ergebnis fällt deshalb zu 
klein aus.^) 

Wie leicht einzusehen, wird man auf diesem Wege die Höhe der Atmosphäre 
um so grösser finden, je reiner die untersten Luftschichten sind und je mehr Licht 
reflektierende Partikelchen die höchsten Schichten enthalten. So fand Schmid in 
Athen den Depressionswinkel der Sonne im Winter (Nov.-Jan.) zu 17*4^, im 
Sommer (Juni- Juli) dagegen 15*3^, woraus nach einer angenäherten Rechnung die 
Höhe der Atmosphäre im Winter sich zu 74 km, im Sommer zu 57 km ergiebt. 

In dem trockenen und heissen Sommer von Athen sind die unteren Tjiiftschichten stark durch 
Staub getrübt, in der Regenzeit des Winters aber sind sie viel durchsichtiger. Andererseits hab(m 
die prachtvollen abnorm lang andauernden Dämmerungen im Herbste 1.883 und im Wintc-r 1883/84 
nach der grossen Eruption des Krakatau bewiesen, wie sehr die lichtreflektierende Kraft der Atmo- 
sphäre durch die in sehr grosse Höhen (über 30 km) g^'lnngton feinsten l<Ierstäubungsprodukte glas- 
artiger Laven und des Kondensationsproduktes r Dämpfe gesteigert werden kann. (W. v. 

Bezold: Beob. über Dämmerung l’ogg. Ann. 1864, Bd. III, S. 240, Berechnung S. 261. Hollmanu 
Beobachtungen über Dämmerung Met. Z. XIX (1884), S. 57 u. 162 mit historischer Einleitung. 
Krakatau Dämmerung siehe später.) Kressling, Dämmerungserscheinungen. Hamburg 1885. 

2. Leuchtende Wolken. Seit dem Januar 1885 ist man auf zur Zeit dos 
längsten Tages am Nordhimmel noch um Mitternacht sichtbare holle Wolken 
aufmerksam geworden. Dieselben zeigen sich auf der nördlichen Hemisphäre von 
Mai bis Ende Juli, auf der südlichen Hemisphäre im Dezember, in höheren Breiten. 
Diese leuchtenden Wolken sind namentlich von Jesse (Berlin) genauer beobachtet 
worden. Grleichzeitige photographische Aufnahmen (1889) von drei um 35 und 
70 km entfernten Stationen gestatteten ans den dabei sich ergehenden parallaktischen 
Verschiebungen der Himmelsörter solcher leuchtender Wolken deren Höhe zu 
83 km zu berechnen. Die Feststellung von wolkenartigen Gebilden in so grossen 
Höhen der Atmosphäre ist eine unerwartete, sehr bemerkenswerte Bereicherung 
unserer Kenntnisse von Vorgängen in den höchsten Luftschichten. 

3. Polarlichter. Die so häufig versuchten Messungen der Höhe der Nord- 
lichter liefern gleichfalls Ergebnisse zur Beurteilung der Höhen, bis zn welcher 
sich die Erdatmosphäre mindestens erstrecken muss. Nach den neueren Nordlicht- 
beohachtungen und Messungen an den internationalen Polarstationen 1883/84 unter- 
liegt es wohl keinem Zweifel mehr, dass die Polarlichter auch in geringen Höhen 
über der Erdoberfläche auftreten können, Paulsen bestimmte die Höhe derselben 
in Grönland zwischen 1 und 68 km. Die grössten gemessenen Höhen, denen hier 
die grösste Bedeutung zukommen würde, sind leider auch die unsichersten. Für 
die grossen Nordlichter fand Tromholt 76 bis 164 km, im Mittel von 18 der 


1) Um Missvertändnisse zu vermeiden, sei fixer nur erwäfint, dass die Reefinung vonCarlfieim Gyllenskiöld 
(Sefiwed. intern. Polar Exped. II. Kap. 3), welcfie zu einer Höhe von 4 — 500 km fährt, auf einem Irrtum beruht. 

1 * 
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besten Bestimmungen 113 km Gyllenskiold giebt folgende Zusammenstellung 
von Messungsergebnissen Biavais 227km (145 Beob) und 100km (5), Newton 
209 (2ft),Fearnley 176 (16), Nordenskiold 179 (60), G-yllenskiold 58 km (346), 
letzterer glaubt im Mittel lund 110 km für die Hohe dei Noidlichterscheinungen 
ansetzen zu dürfen Ekama fand dieselbe aus seinen Beobachtungen im Karischen 
Meer im Mittel zu 210 km 

Man kann also wohl mit Bestimmtheit sagen, dass die Nordlichterscheinungen 
noch mindestens in 200 km Hohe über der Eidoberflache auftreten, ihr gewöhn- 
licher Sitz aber in etwa 60 km Hohe zu suchen ist 

4 Sternschnuppen Das Aufleuchten (Gluhendwerden) der kleinen Himmels- 
körper, sobald dieselben mit ihiei planetaiischen Geschwindigkeit in unsere Atmo- 
sphaie eintieten, giebt uns ebenfalls Kunde aus den höchsten Schichten dei selben 
Gleichzeitige Beobachtungen derselben Sternschnuppen von entfernten Standpunkten 
fuhren zur Kenntnis dei dadurch bedingten Vei Schiebung der Erscheinungsorte 
derselben am Himmel, und aus diesem Winkel (Parallaxe) und der Entfernung 
der Beobachtungsorte lasst sich die Hohe des Eischeinungsortes bestimmen Dei- 
artige Beobachtungen der August-Meteore 1867 von seiten der Berlinei Sternwaite 
ei gaben im Mittel der sichersten Bestimmungen für das erste Aufleuchten die Hohe 
von 180 km (Verloschen 80 km), die Beobachtungen von Weiss (Wien), Newton 
(Amerika) und Heis (Munster) ei gaben 110 km Das Mittel von 10 extremen abei 
verlässlich erscheinenden Hohen ist rund 300 km Denning ist dei Ansicht, dass 
Hohen des ersten Aufleuchtens von mehr als 240 km sein selten sind, doch er- 
gaben ihm selbst 9 unter 26 Meteoien eine mittlere Hohe des eisten Aufleuchtens 
von 200 km, des Vei Schwindens von 130 km 

5 Mondesfinsteinis Die folgende Beobachtung gehört einei ganz anderen 
Klasse von Zeugnissen für die giosse Hohe der Erdatmosphaie an, als die bishoi 
angefuhiten Boeddickei fand bei der Finsteinis vom 28. Jan 1888, dass die 
Mondstrahlung sicher schon 3 Minuten, (vielleicht schon 15 Mm) vor dem Eintritt 
des Erdschattens in den Mond merkbar abnahm, was dem vorausgegangenen Ein- 
tntt des Schattens der Lufthülle der Erde zugeschrieben werden muss Daraus 
wurde sich ergeben, dass die atmosphärischen Schichten schon in mehr als 300 km 
Abstand von der Erdkugel die Stiahlen der Sonne so kräftig auffangen, dass dies 
in der verminderten Euckstrahlung des Mondes merkbar wird 

Aus den oben mitgeteilten Beobachtungen lasst sich der allgemeine Schluss 
ziehen, dass die Erdatmosphäre noch in mindestens 300 km Abstand von der Erd- 
oberfläche eine Dichte besitzt, welche zu vei schiedenen optischen und mechanischen 
Erscheinungen Veranlassung geben kann. 

B. Die Dichte der Atmosphäre in grossen Hohen Auf Grund des 
Mariotteschen und Gay-Lussacschen Gesetzes kann man bekanntlich den Luftdruck 
in gegebenen Abstanden von dei Erdoberfläche aus dem Druck auf letzterer für 
massige Hohen recht genau berechnen, wenn die mittlere Temperatur der Luftsäule 
wenigstens genähert bekannt ist Für sehr grosse Hohen fehlt uns aber nicht 
bloss die Kenntnis der letzteren, es wird auch die volle Gültigkeit der obigen Ge- 
setze bei den höchsten Verdünnungen der Luft etwas zweifelhaft Die folgenden 
Keehnungsergebnisse können deshalb nur eine genäherte beiläufige Vorstellung von 
der Verdünnung der atmosphärischen Gase in sehr grossen Hohen der Atmosphaie 
geben Für die mittlere Lufttemperatur sind wahrscheinliche Werte in die Eech- 
nung eingestellt worden 
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Beiläufiger Druck in verscMe denen Höhen der Atmosphäre. 

Höhe Km. 0 10 20 30 40 50 100 300 

Luftdruck Mm. 760 217 51 9*3 1-24 Ü-11 0-0012 35 X lO^^^ 

In 100 km Höhe beträgt der Luftdruck nur mehr ca. ein Tausendstel eines 
Millimeters, die Verdünnung in 300 km übersteigt bereits die Grenzen unseres 
V orstellungs Vermögens. 

Zöllner hat versucht, auf Grund des Mariotteschen und des Gravitationagesetzes die Dichte 
der atmosphärischen Gase im interplanetarischen Itauino zu berechnen. Wenn die Dichte der Atmo- 
sphäre an der Erdoberfläche gleich D gesetzt wird, ist dieselbe im ersteren gleich D : 10''*^® . 1.29 Milligi-amm 
Luft, die an der Erdoberfläche den Kaum eines Kubikeentimeters einnehmen, würden im Welti-amn 
eine K^ugel erfüllen von einem Halbmesser, welchen das Licht erst in 10'^^ Jaliren durchlaufen könnte. 
Wenngleich dieses ‘Rechrnnrvs ergehn i« nur als eine ganz beiläufige Schätzung der Dichte der Ga.se 
im Weltraum ange.S'-l'.cii w<rd»i! (I.irf, so ist cs doch geeignet zu demon.strieren, dass die Annalime 
einer Verbreitung der atmosphärischen Gase im Weltraum zu keinen bedenklichen Konsequenzen führt. 

C. Bestandteile der Atmosphäre. Die atmospliärisclie Luft, oder die Luft 
scbleclitweg, besteht zum weitaus grossteu Teile aus einem sehr konstanten Ge- 
menge von sogenannten permanenten Gasen, d. i. Gasen, welche bei den an der 
Erdoberfläche vorkommenden Druck- und Temperaturverhältnissen nicht flüssig 
werden, sondern stets ihren elastisch ausdehnsamen Zustand behalten.^) Es sind 
dies Stickstoff*, Sauerstoff, Argon und etwas Kohlensäure. Einen beträclitlicheren 
Anteil als die Kohlensäure an der Zusammensetzung der Luft nimmt aber das 
Wassergas oder der Wasserdampf in Anspruch. Dieses Gas ist jedoch nicht mehr 
bei allen atmosphärischen Druck- und Temperaturverliältnisson permanent, cs wird 
durch Temperaturerniedrigung und Verdichtung flüssig, ja selbst fest, und spielt 
gerade dadurch bei den atmosphärischen Erscheinmigcm eine sehr wichtige Kollo. 
Die sogenannten Hydrometeore verdanken der Vermengung der Luft mit Wasser- 
dampf ihre Entstehung, und es beanspruchen dieselben einen eigenen grossen Haupt- 
abschnitt in einem Lehrhuche der Meteorologie. 

Die permanenten Gase aber, Stickstoff, Sauerstoff, Argon und Kohlensäure sind 
stets und überall in einem sehr konstanten Verhältnis vorhanden, und spielen des- 
halb einzeln hei den meteorologischen Vorgängen gar keine Eolle. Nur die Kohlen- 
säure verdient durch ihr stärkeres Absorptionsvermögen gegen Wärmestrahlung eine 
specielle Beachtung. Sonst ist es in der Meteorologie gestattet, die atmospliärisclie 
Luft als ein einheitliches Gas anzusehen, ihre Zusammensetzung aus Sauerstoff, Stick- 
stoff und Argon völlig ausser Spiel zu lassen und nur mit der Luft als solcher zu 
rechnen. Deshalb ist es auch zweckmässig, das Wissenswerteste über die Zusammen- 
setzung der Luft, vom Wasserdampf abgesehen, in die Einleitung zur Meteorologie 
aufzunehmen. 

Die Zusammensetzung der trockenen Luft wurde bis in die neueste Zeit so an- 
genommen: Stickstoff 79, Sauerstoff* 21 (Kohlensäure 0-03) Volumprozente, oder 
N 77, 0 23 Gewichtsprozente. In jüngster Zeit hat man aber gefunden, dass der 
„atmosphärische Stickstoff“ ein Gemenge von chemisch reinem Stickstoff und einem 
dem Stickstoff chemisch sehr nahestehenden, aber schwereren elementaren Gas be- 
steht, das man Argon genannt hat. Dasselbe macht ungefähr ein Prozent des 


1) Permanente Gase wurden diejenigen Gase genannt, deren sogenannte „Imtiaclie Temperatur“, ober- 
halb welcher sie durch keine noch so grosso Zusammenpressung (Drucksteigerung) flüssig gemacht werden 
können, tiefer lag, als die niedrig.ste Temperatur, die man erzeugen konnte. In neuerer Zeit ist es aber ge- 
lungen, alle Gase tropfbar flüssig zu machen, während dies früher nur bei der Kohlensäure gelang. 

Sauerstoff wird bei Atmosphäreudruck flüssig bei — 182<> (bei Omni Druck erst bei — 22B‘'' C.), Stickstoff 
bei — 194<^ (bei 4 mm Druck bei —2250), Argon bei — 180o (bei — IQQO wird es eisartig starr), Kohlensäure bei 
— 800, Wasserstoff bei — 240° (Helium unter — 2640). 
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lg gilt aber mcIit mehr fui sein grosse Hohen der At- 


atmospharisclieu Stickstoffes aus Die Zusammensetzung der Atmosphäre muss dem- 
nach jetzt so geschrieben werden^)* 

Zusammensetzung der trockenen atmosphärischen Luft 

Stickstoff Sauerstoff Argon Kohleiisauie 
Volumprozente 78-04 20 99 0 94 0 03 

Grewichtsprozente 75 46 23-19 1 30 0 05 

Diese Zusammensetzun 
mosphare 

SoT. ^ Eayleigh wai bei seinen die grösste jetzt eneichbaie Genauigkeit anstreben- 

den TJnteisuohungen über die Dichte der atmospliaiisoben Gase zu dem uberiaschend^n Resultat s-o 
kommen, dass der atmosphaiisclie Stiokstofif sobweiei ist, als der chemisch rem erzl“te Stie“tofl 
der üuteisch^ied der Dichte betragt allerdings nur 5 Einheiten der dritten Dezimale“ Im Veieme 
mit dem Chemikei ßamsay konnte ei konstatieren, dass dieser Gewichtsunterschied durch ein 
bisher unbekanntes Gas Terursaelit werde, das dem Stickstoff der Luft stets beigemengt ist (jLum 
^“1 es keine chemischen Veibindungen eingeht, Argon genannt faoyov 
makti^ Die Dichte des Aigon gegen Wasserstoff ist 20 (O IcfN 14,“cO» 22^®Wassm “s 91 ^ 
ßamsay fand später, dass manche Mineralien neben dem Argon noch ein andeies «nt 
Iialten, das bisher auf der Eide unbekannt war, wahrend nian es in den (torpti /Iat 
durch sein specifisolies Spektinm (besonders die -elbrLmm D Z, i 

kannte Es wurde deshalb HeliuZ genanVt Dal HdiuZ’l'^^guÄs^X ^s't'TeÄ 

Seimges speoifisches Gewicht aus, dasselbe betragt zirka 2 gegen Wasserstoff odei 
gefunden hat, dass neliiim auch m der atmlsZuiriXu Luft for- 
kommt, wo es alleidings nur spektralanalytisch nachweisbai ist, so hat dieses Gas ein besonderes 
Leichtigkeit wegen in den höchsten Hohen der Atmosphm e ZnZ wesZt- 
liehen Anteil an der Zusammensetzung derselben nehmen kann 2 ) ^ 

Luft enthalt überall au der Erdoberfläche und bis zu Hohen von mindestens 
6 km Sauerstoff und Stickstoff in gleichem Verhältnisse An den verschiedensten 
Punkten der Erdoberfläche, sowie bei Ballonfahrten hat man die prozentische Zu- 
sammensetzung so gut wie konstant gefunden Eegnault hat bei seinen sehr zahl- 
1 eichen Analysen als grösste Unterschiede 20 91 und 21-00 Proz 0 erhalten 

Im Ol'pioz A^cZdifwaldfuft hat“m^^ 0-ö^halt dei Luft nur etwa 

fittr 

Der Kohlensauregehalt der Luft wurde früher mit 0 04 Volumprozent etwas 
zu hoch angenommen, 0-03 kommt den mittleren Verhältnissen am nächsten Zu 

S'ttol T’ä ISjahnge regelmassig angestellte Messungen im 

Mittel 29 8 I in 100 Kubikmetern (0 0298 Proz); Maximum Dezember 30 4 1 
Mmimum Juli 29 2 Muntz und Auhin fanden auf freiem Felde 28 4 in der 
Stadt Paris 31 0 (aber variabel) Röster fand zu Florenz 31 0, aber im Sommei 
mehr als im Winter (34 gegen 30), absolute Extreme 25 und 42 1 pro 100 cbm 
Schnitze an der Ostsee m mehrjährigem Mittel 29 2 (Extreme 34 und 22), am 

Nack A Leduc Compt rend 16 Nov 1896 

2' Spater fand W Eamsay, dass im Argon noch einige Gase enthalten seien die er irrv„Mr. m-i 
nnd Neon nannte Dieselben sind aber in so wmzigen Mengen in der Atmosphäre enthalte ip ’ ^ 

gleicht dieselbe mit dem Goldgehalt des Meerwassers), dass sie hier nur theretoeches Tut» k 
können (Näh s Canro La Liquefaction des gaz kns 1^9 ) m» pZjZ ^ 

schon bemerkt, in trockener Luft 1 VolnmprlS: " n f^’i 

des Neons, somit etwa 1-2 Zehntausendstel Volumprozente, Krypton äirca 2 ’Hunde^t+a^ 

ist mineralischen Ursprungs, kommt durch heisse QueUen in^tu“« a“^ 

) Berichte d deutschen chem Gesellsch 20 JTahrg Kreusler S 99 i ttatyt i -r^ 

M:tTi“ r “ ^ Wnschen Ak^d^’d'-ris B^Cg^::; 
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Kap Horn fand man 25-6, auf dem Atlantischen Ozean 26-8. Es scheint, dass auf 
der Südhemisphäre der COg- Gehalt der Atmosphäre etwas kleiner ist, im beiläufigen 
Mittel von 26*6 gegen 28-2 auf der nördlichen Hemisphäre. Das Meerwasser ent- 
hält freie Kohlensäure, von der es bei höherer Temperatur an die Luft etwas ab- 
giebt, daher der COg- Gehalt über warmen Meeren grösser sein kann. 

Die Luft enthält bei Nacht etwas mehr Kohlensäure als bei Tag (33 gegen 
29-6 nach Armstrong), 

Saussure und die Brüder Schlagintweit glaubten eine erhebliche Zunahme 
des CO 2 - Gehaltes der Luft mit der Höhe gefunden zu haben. Neuere Beobachtungen 
haben das nicht bestätigt, sondern, wie zu erwarten, eine kleine Abnahme ergeben. 
Müntz fand im Mittel zahlreicher Analysen auf dem Pic du Midi in 2880 m einen 
COg-Gehalt von 27-8, unten in der Niederung in 600 m dagegen 28*2 (Liter pro 
100 cbm oder resp. 0-028 Volumprozente). Auf den Grand Mulets 3050 m fand 
man (August 1898) 26-9, in Chamoimix 26*2, in Paris gleichzeitig 324 1 in 
100 cbm. Andrde fand bei Ballonfahrten bis über 4000 m hinauf keine Abnahme 
der Kohlensäure. Die absteigenden Luftströmungen scheinen einen grösseren CO^- 
Gehalt zu haben, der an der Erdoberfläche wieder gemindert wird. (Wollny, 
Forschungen 1895. B. XVIII. S. 209*, Met. Z, 1895. S. 144). ^) 

Ozongeh alt der Luft. Schönbein in Basel fand, dass die Luft nach Ge- 
wittern relativ ziemlich reich an Ozon ist, und dann etwa 2,6 Milligramm Ozon in 
100 cbm enthält. Der mittlere Gehalt der Luft an Ozon ist nach vieljährigen 
regelmässigen Bestimmungen im Park Montsouris (Paris) 1-6 Milligramm pro 100 cbm 
(1-9 im Sommer, 1-3 von November bis Januar). Das Ozon fehlt in bewohnten 
Zimmern, und ist in Mitte von Städten nur in geringen Mengen vorhanden. Das- 
selbe besteht aus 3 Atomen Sauerstoff (Dichte daher" gross, 1-46, theoretisch 1-5, 
Siedepunkt des flüssigen Ozons, das eine blaue Farbe hat, — 125^0.), von denen 
das eine Atom nur lose gebunden, daher die grosse oxydierende Kraft desselben, 
(das Molekül 0 besteht aus 2 Atomen 0). Das Ozon wirkt bleichend, desinfizierend. 
Lässt man elektrische Funken durch feuchte Luft gehen, so entwickelt sich Ozon, 
das sich durch seinen Geruch verrät. In gleicher Weise bereichert sich die Luft 
an Ozon bei Gewittern. 

Ammoniakgehalt der Luft. Ammoniakgas ist ziemlich gleichförmig in ge- 
ringen Mengen in der Luft vorhanden. Im Park von Montsouris fand mau im viel- 
jährigen Mittel 2-0 Milligramm pro 100 cbm, Winter und Sommer fast gleich. 
Müntz und Aubin fanden 1-35 Milligramm auf dem Gipfel des Pic du Midi in 
2880 m. 

Wasserstoff. Nach A. Gautier enthält die Luft auch freien Wasserstoff^) 
(in 100 Liter 11 — 18 ebem, ca. anderthalb Zehntausendstel dem Volum nach, d. i. nahe 
gleich der Hälfte des Kohlensäuregehaltes). 

D. Zusammensetzung der Luft in sehr grossen Höhen der Atmosphäre. 
Nach dem Daltonschen Gesetz ist die Verteilung eines Gases in einem Eaumo un- 
abhängig von dem Vorhandensein anderer Gase in dem gleichen Kaurne, wenn die- 

1) Einer grossen Arbeit von Spring und Roland: Recherebes siir la proportion d’aeide earboniquo con- 
tenues dans Tair de Liöge (Mein, couronnös Acad. R. de belgique. T. 37. Bruxelles Auszug in Cicl et Terre 

(ia9G) entnehmen wir: COa-Gehalt in Lüttich 3.35, (Paris 3.17) bei Schnee 3.76, Nebel 3.57, au Gewittertagou 3.46, 
Nacht = Tag, Winter mehr als Sommer. SW- Luft von Seraing 3.53, NNW vom .Lande 3.03. - Ma ree t fand 
aus korrespondierenden Beobachtungen zu Malagny bei Genf, 400 ra, CO-Gcbalt 3,SI, .Tura Dole, 1678 m, 3.57. 
Archives des Sciences XVI. 54.4. — Die Abhandlung von Letts u. Blake in Royal Dublin Soc. March. 1899 
über den CO 2 - Gehalt der Atmosphäre enthält auch ein umfassendes Litt.-Verzeiebnia. 

Compt. rend. T. CXXVII. 693. Jetzt nimmt Gautier sogar 0.02 Volumprozente an. 
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selben nicht chemisch aufeinander emwnken. Es kann nui die Veibieitung des 
Gases im Eaum auf dem Wege dei Diffusion duich die andern schon voihandenen 
Gase verzogeit werden, der Endzustand aber wiid durch dieselben nicht beeinflusst 
Die kinetische Gastheone hat den Beweis für dieses Gesetz eibiacht (durch Boltz- 
mann) Sie zeigt, dass, wenn mehrere Gase in einem Raume unter dem Einfluss 
einer ausseren Kiaft, wie der Schwere, stehen, die Verteilung eines jeden Gases 
in demselben derart ist, als wenn dasselbe allein voihanden waie Man kann des- 
halb die Atmosphaie betrachten als bestehend aus mehreien voneinander unab- 
hängigen Atmosphären, also aus einer selbständigen Stickstoff-, Sauei stoff- und Argon- 
atmosphare. In jeder dieser Atmosphaien nimmt die Dichte mit der Hohe in einem 
andern Verhältnis ab, welches durch das specifische Gewicht des Gases bedingt 
wird und zwar derart, dass die Dichte der schwereren Gase rascher mit der Hohe 
sich vermindert, als die Dichte der leichteren Gase Die Zusammensetzung dei 
atmosphärischen Luft ändert sich daher mit der Hohe, die leichteren Gase ge- 
winnen in grossen Hohen immer mehr das Übergewicht gegen die schwereren, da- 
mit andeit sich natürlich auch das specifische Gewicht der „Luft“, dieselbe wird mit 
der Hohe immer leichter. In den grössten Abstanden von der Erdoberfläche hat 
die Luft nahezu das specifische Gewicht des leichtesten Gases, das die Atmosphaie 
enthalt, also vielleicht jenes des Helium und des Wasserstoffes 

Die Partialdrucke der atmosphaiischen Gase erhalt man aus dei prozentischen 
Zusammensetzung der Atmosphäre und zwar aus den Volumpiozenten An der 
Erdoberfläche sind demnach die Partialdrucke. 

Druck der Stickstoffatmosphaie = 760 mm X 78 04 = 593 1 mm 
„ „ Sauerstoff „ = 760 „ X 20 99 = 159 6 „ 

„ „ Argon „ = 760 „ X 0 94 = 7 1 „ 

„ „ Kohlensäure „ = 760 „ X 0 03 = 0 23 „ 

Auf den 'Wasserdanipfg'elia/lt dei Luft darf das Dültousclie Gresetz iiiclit augeweiidet weiden 
da derselbe vermöge der foi twalirenden Dampfbildung ubei den Ozeanen etc und der stetigen örtlichen 
Wiederverdichtung zu Wasser und Schnee me zu einem Endzustand dei Verteilung kommt die 
niedrige Temperatur in den hoheien bchichten der Atmosphäre lasst auch einen dem Laltonschcn 
Gesetz entsprechenden hohen Dampfdruck daselbst nicht zu (emo selbständige Wasserdamptatmospharo 
daif nicht angenommen werden) Es ist deshalb nicht gestattet, wie man es früher olt gethan hat, 
den an der Erdoberfläche beobachteten Dampfdruck vom Barometerstand abzuzielien und den Best 
als „Druck der tiockenen Luft“ anzusehen 0 

Nacli dem in der bekannten „baiometrisclien Hobenformel“ ausgesprochenen 
Gesetze 2) über die Abnahme des Luftdruckes mit der Hohe, kflun man aus den 
obigen Partialdrücken an der Erdobeiflacbe auch den Paitialdiuek jedes der Gase 
in einer bestimmten Hohe berechnen, und daraus wieder die Yolumprozente, also 
die Zusammensetzung der Luft in jener Hobe Man bat in die Formel nur statt 
des specifiseben Gewichtes der Luft die specifischen Gewichte der betreftenden Gase 
einzusetzen Man erhalt auf diesem Wege z B folgende Resultate. 


Hobe 

0 

10 

20 

Volumprozente 

50 

100 km 

Stickstoff 

78 04 

8105 

85 99 

89 62 

95 35 

Sauerstoff 

20*99 

18 35 

13 79 

10 31 

4 65 

Argon 

0 94 

0 58 

0 22 

0*07 

0 00 

Koblensame 

0*03 

0-02 

0 004 

0 00 

0 00 


* gesclilossenen Räumen, wo sich der Wasserdampf gleichförmig verbreitet hat, ist dieser Vorgang 

gestattet, das Resultat hat aber stets nur örtliche Bedeutung 

2) Dasselbe wird später m dem mathemahsch-physikalischen Anhang abgeleitet werden 
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In 50 km Höbe enthält die Luft nur mehr halb so viel Sauerstoff als an der 
Erdoberfläche (statt nur mehr ’/io) 100 km nur mehr den fünften Teil, 

die Luft besteht in dieser Höhe schon fast ganz aus Stickstoff’. Für die schwereren 
atmosphärischen Gase nehmen die Volumprozente besonders rasch mit der Elöhe ab. 

In Wirklichkeit wird man diese berechnete Zusammensetzung der atmosphärischen 
Luft erst in Höhen antreffen, bis zu welchen die unteren Luftmassen durch ihre auf- 
steigenden Bewegungen kaum mehr gelangen können, wo eine wesentliche Ver- 
mengung mit der Luft der tieferen Schichten nicht mehr stattfindet. Man hat in der 
That gefunden, dass die Luftproben, die bei Ballonfahrten aus grossen Höhen herab- 
gebracht worden sind, noch keine merkliche Abnahme des Sauerstoffgehaltes zeigen.^) 

Das Interesse, das die obigen Eeclmungsergebnisse beanspruchen können, ist 
deshalb zumeist nur ein theoretisches. 

Man ist üherein^^ekommou, als normalen IjulUlruck an der Erdoberfläche den Druck einer Queck- 
silbersäule von 0.7(1 ni anzuiuiliinen und sa^t deshalb auch schlechthin, der mittlere Barometerstand 
am Meeresniveau sei 7G0 mm, was allerdin^^s nicht richtig ist. Da das speeifische Clewicht des Queck- 
silbers 13.59G ist, so wiegt ein Kubikmeter (r^uecksilher 13,99Ckg und der Druck einer Quecksilber- 
säule von 0,70 m'^) beträgt 10333 kg pro Qjiadratmeter (1033.3 g pi’o Qnadralcontinu'ter). Dies ist 
also der Druck einer Atmospliäre. Ein Liter trockener Luft wiegt am Me(‘.r('.snivea.u unter 45^^ und 
7G0 mm Barometerstand 1.29305 g'^), ein Kubikmeter demiiacli ebensoviele Kilogramm. Der (^noti(’-nt 
10333: 1.29305 = 7991 giebt die flölie einer Luftsäule (von dem uormalen specili.sclieii (JcwicliL in 
Metern an, welche denselben Druck ausiibeii würde, wie die normale Atmosphäre. Man nemit. des- 
halb die Zahl 7991 m die Hohe der homogenen Atmosphäre, oder die Druckhöhe der Atmo- 
spliäre. Kennen wir diese Zahl H, so lautet die Eornnd für die Abnahme des Luftdruckes: 

logn b = logn B — (h : 1 1) , 

wo b den Luftdruck in der Höhe li, B den Luftdruck im Mecresniveau (in unserem Eall<3 7()0mm) 
bozeiclniet. Die Logarithmen dieser Formel sind die sog. natürlichen Logarithmen. Itechnet man 
mit den gewöhnlichen Briggschen Logarithmen, so muss man vorerst die Gleichung mit dom ,, Modul“ 
derselben (d. i. mit 0.4342945) multiplizieren, oder was für die Anwendung der Formel vied bequemer 
ist, den Nenner H durch denselben dividieren-, 7991 : Mod ist= 18400, d.i. die sog. Barometerkonstantc 
der bypsoinetrisclien Formel. 

Die Grösse H hängt von dem specitischen Gewichte des Gases ah, aus denn die Atmo.spharc^ 
besteht, sie ist um so kleiner, je schwerer das Gas ist. Da demnach der Nenner H in obiger Formel 
für schwerere Gase kleiner ist, so wird die Ahzugszahl hrJl grösser und log h fällt für gleiche Ilöhiui 
um so kleiner aus, je schwerer das Gas ist. Der Druck nimmt deshalb mit die* Erh(d)ang in einem 
schwereren Gase rascher ab, als in (dnern leichteren. Diese Verliältnisse auf ims(‘ro Atmosphäre! uu- 
gewendet, erhält man folgende Eesultate. Die Temperatur ist gleichförmig zu 0“ angenommen worden. 
(Dichten nach Lord Kayleigh, Proc. R. Soc. Dec. 9, 1807.) 



Luft‘^) 

Stickstoff 

Sauerstoff 

Argon 

Kohlensäure 

Dichte 

1.0000 

0.96737 

1.1<F)35 

1.37752 


1.52909 

(.Tnwicht ein. Kubikmeters 1.20305 

1.25186 

1.42927 

1.78124 


1.97720 kg 

Höhe d. liomog. Atmosph. 7991 

8261 

7229 


5801 


522G m 

Barometerkonstante 

18400 

19021 

1GG47 


13357 


12033 m 

Setzt mau diese Zahlen für H 

in die obige Gleichung ein, .so findet 

man in verschiedenen Höluin 

die folgenden Partialdrucke-'); 







Höhe 

0 

10 

20 

50 

10(y km 



Stickstoff 

593.1 

17G.8 

1.5.70 

1.39 

0.00328 mm 


Sauerstoff 

159.G 

40.0 

2..52 

O.IG 

0.0001 G 

V 


Argon 

7.1 

1.3 

0.04 

O.UOl 

0.00000 



Kohlensäure 

0.23 

0.03 

0.00 

0,()0(.) 

O.OOOÜO 


Summe 

760,0 

218.1 

18.2G 

1..55 

0.00344 

>? 



Die von Welsh, bei Ballonfahrten gesammelten Luftproben ergaben nach den Analysen von Miller: 
Sauerstoffgehalt an der Erdoberfläche 20.92 Proz., in 4100 m 20.89 Proz., in 5500 m 20.75 Proz. und in 5080 m 
20.89 Proz, 

2) Im Meeresniveau unter 45'^ Breite. 

Das Wort ,, wiegt“ bedeutet hier den Druck einer Masse auf eine Unterlage unter dem Einfluss 
der örtlichen Schwere, Dieser Druck kann mit einer Federwage geme.ssen werden. Was man mit der Ilobol- 
wage wägt, ist die Masse m = Gewicht p. Das Gewicht eines Kilogramms würde auf der Sonne wie auch auf 
dem Mond immer dasselbe bleiben. 

*) Frei von Wasserdampf und Kohlensäure. 

ö) Eechnet man auch mit 0.015 Volumprozenten Wasserstoff und mit Ilelium ein Hundertel davon, so er- 
höht sich der Druck in 100 km auf 0.05135 mm und die prozentische Zusammensetzung wird: Was.serstoff 92.9, 
Stickstoff 6.4, Helium 0.4 und Sauerstoff 0.3 Volumprozente, also schon mehr Helium als 0 ! 


10 


Einleitung 


Mittelst diesei Partialdiucke sind die im Hauptte\te angegebenen Volumpiozente dei atmo- 
spliarisclien Bestandteile m verschiedenen Hohen beiechnet worden 

Für Wasseistolf und Helium sind die specihschen Gewiclite 0 06960 und 01406, die Gewichte 
eines Kubikmeters 0 0899 und 018181, die Hohe einer homogenen Atmosphäre waie für WasseistoH 
114816, fm Helium 56834 Metei 

Masse der Atmospliaie Aus dei Hohe dei homogenen Atmosphaie H konnte man an- 
genahert die Masse deiselben berechnen, wenn man selbe als eine Kugelschale von der Dicke H be- 
trachtet Bezeichnet R den Eidhalbmesser, m die Masse eines Kubikmeteis Luft odei das GewichO^ 
desselben, so ist die Masse dei Atmosphäre = Va ^ (R + H)^ -- R* m Wenn wn H aus dein Drucke 
der Atmosphäre an der Ei dobei flache bestimmen, so finden wii die Masse dei selben zu klein, denn 
infolge der mit dei Hohe abnehmenden Intensität dei Schwei kiaft diucken die Luttschichten dei giossen 
Hohen mit emei geiingeren Intensität aut die miteien, als ihici Masse (bei konstanter Scliweikralt) 
entspiicht Mascart schätzt die wahieHohe dei homogenen Atmosphaie um grossei und ebenso 
die Masse dei Atmosphäre gegenubei dei obigen Annahme 


E. Physikalische Eigenschaften der Atmosphäre. Von den pliysika- 
hschen Eigenschaften der Atmosphäre ist fiii die Meteorologie am wichtigsten das 
Verhalten der Luft gegen den Durchgang der Warme, duicli Leitung und durch 
Strahlung 

1. Warmeleitungsvermogen dei Luft Dasselbe ist hier hauptsaclihcli 
von dem Gesichtspunkt aus zu betrachten, mit welcher Geschwindigkeit sich thei - 
mische Wirkungen in ruhender Luft duicli Leitung verbreiten Dieses Leitungs- 
■V ermogen der Luft, die Temperaturleitungsfaliigkeit, ist schon an der Eidobeiiiaclio 
ziemlich gross und zwar etwas grosser als die des Eisens, somit bedeutend giossei 
als die des festen Erdbodens Die „Temperatui leitnngsfabigkeit“ nimmt mit dei 
Hohe zu und zwar in selbem Veilialtiiis, in welchem die Dichte der Luft abnimmt, 
so dass dieselbe schon in Hohen von 10 km jenei des Kiipfeis recht nahe kommt' 
In sehr grossen Hohen der Atmosphäre kann daher dei Ausgleich der Temperatui- 
untei schiede auch auf dem Wege der Leitung mit grosser Raschheit voi sich gehen 

Das specifische Warmeleitungsvermogen k einei Substanz ist bekanntlich jene 
Wärmemenge, welche in der Zeiteinheit durch einen Wuifel dieser Substanz von 
1 cm Seite hindurchgeht, bei einer Temperaturdifferenz von 1« zwischen den beiden 
Gienzflachen, durch welche der konstante Warmestrom fliesst Wahlen wir 
zur Waimeemheit diejenige Waimemenge, welche die Volumeinheit der Sub- 
stanz selbst um 1» erwärmt, so bezeichnet k das tliermometrische Mass des 
Leitungsvermogens, oder das Mass der Fortpflanzungsgeschwindigkeit thermisclii’r 
Wirkungen in dieser Substanz Stefan bat für k den Wert von rund 0 250 (lur 
cm|sek und 760 mm Druck) gefunden, für die Temperaturleitiing m dei Atmosphaie 
bat man aber 0 173 zu nehmen (Pur Eisen ist k = 0 183, für Kupfer = 1 077 ) 

Wählt man als Wärmeeinheit die gewöhnliche Kaloiie (d i die Warmemenne 
welche die Volumeinheit Wasser um 1« erwärmt), so wird die Leitungsfahigkeit 
der Luft m diesem kalorimetrischen Masse 0 000053, d i ca 2000ümal 
kleiner als die des Kupfers und mehr als 3000 mal kleiner als die des Eisens 
Diese Leitungsfahigkeit der Luft ist vom Drucke unabhängig, also in allen Hohen 
die gleiche Dieses absolute Leitungsvermogen der Luft ist gemeint, wenn man 
von der Luft als schlechtem Wärmeleiter spricht. Auf Substanzen von grosserer 
Dichte vermag die Luft in der Tbat nui wenig Warme zu übertragen 


-. 1 . , kalorimetrische Warmeleitung dei Luft hei 0“ ist im Mittel naeli 'Stetm -rar i. 

rooolorv S'^Weiermacher 0 1)00533, sie wLhst Ä T^mpbatur 

-fOO^etwa Wenn es sieh um die Temperaturfortpflaiizung in der itmos^hafe liLdel^; muls 


,1, 1 ® ® gewöhnlich die Schwere- 

to nS—ten vonV“ ® vernachlässigt man den Einfluss der Attraküon 

der Luftschichten von der Mächtigkeit h gegen jene der Erdmasse 
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man die specifische Wärme bei konstantem Druck einsetzen und nicht jene bei konstantem Volum, 
mit welcher obiger Wert 0.25 erhalten worden ist. Man findet dann die thermornetrischc Wärme- 
leitungsfähigkeit der Luft 0.173, also etwas kleiner als die des Eisens. i) 

Verhalten der Atmosphäre gegen die Sonnenstrahlung. Die atmo- 
sphärische Luft wirkt mit ihren Bestandteilen (einschliesslich der stets vorhandenen 
Trübungen durch feine, in ihr suspendierte Teilchen) auf zweifache Art auf den 
Durchgang der Wärme- und Lichtstrahlen. Sie absorbiert einerseits gewisse Strahlen- 
gattungen, lässt dieselben gar nicht durch, so dass an deren Stelle im Spektrum 
der Wärmequelle dunkle Streifen oder Bänder entstehen, andererseits schwächt sic 
mehr oder weniger die gesamte Strahlung, indem sie dieselbe durch innere 
Keflexionen nach allen Eichtungen hin zerstreut, wodurch die Atmosphäre selbst zu 
einer licht- und wärme strahlen den Hülle wird. Dieser Vorgang ist die Ursache des 
diffusen Tageslichtes, einer von allen Eichtungen des sichtbaren Himmels kommen- 
den Licht- und Wärmestrahlung. Im Spektrum der Licht- und Wärmequelle äussert 
sich diese Wirkung der Atmosphäre durch eine Schwäcliung aller Strahlengattungen, 
durch eine Abnahme der Grösse des sog. Transmission skoeffizienten, d. i. des Bruch- 
teiles der Strahlung, der durch eine Schichte von der Dicke Eins des durchstrahlten 
Mediums durchgelassen wird. Man nennt diesen Vorgang diffuse Eeflexion, 
er tritt in allen Flüssigkeiten und Gasen ein, besonders wenn sie durch feine 
und feinste in denselben suspendierte Teilchen getrübt sind*, also in trüben Medien, 
wie man kurz sagt. Auch die Atmosphäre ist ein solches trübes Medium, in welchem 
Stäubchen xind feinste Teilchen verschiedener Natur bis zu grossen Höhen hinauf 
suspendiert sind. 

Die Beobachtungen haben ergeben, dass die meisten Absorptions st reifen 
tmd Bänder des Sonnenspektrums, welche der Atmosphäre ihre Entstehung ver- 
danken, im roten Ende des Spektrums und weit darüber hinaus liegen, d. i. in 
jenem Strahlengebiet, welches keinen Lichteindruck mehr zu erzeugen vermag, aber 
durch Wärmewirkungen erkannt und gemessen werden kann. Es ist die sogenannte 
„dunkle Strahlung“, welche von der Erdatmosphäre, und zwar hauptsächlich von 
deren Kohlensäure und Wasserdampfgehalt, absorbiert wird. Die von der er- 
wärmten Erde selbst ausgehende Strahlung wird somit von der Atmosphäre sehr 
stark absorbiert (also die langwelligen Stehlen, wie sie von Körpern niedriger Tem- 
peratur ausgesendet werden), dagegen sehr wenig die leuchtende Strahlung der 
Sonne (also die kurzwelligen Strahlengattungen vom Gelb gegen das Ende des 
Spektrums, d. i. die Strahlung von Körpern sehr hoher Temperatur). 

Die Atmosphäre übt demnach eine „auswählende“ selektive Absorption 
auf die sie durchsetzenden Strahlungen aus. Die Eig. 1 (s. S. 12) zeigt dies sehr deutlich. 
In der Partie des Spektrums, von der Eraunhofersclien Linie A nach reclits, wo 
die dunkle Strahlung beginnt, zeigen sich grössere Lücken iin Spektrum, w<ährend 
doch die Sonnenstrahlung an der Grenze der Atmosphäre höchst wahrscheinlich 
durch die punktierte Linie repräsentiert wird. In diesem Teile des Spektrums sind 
grössere Strahlengruppen geradezu ausgelöscht. ‘^) 


q Die speoifisclie Wärme der Luft Ijei konstantem Druck ist 0.238, das Gewicht cliieH Kubikmeters 1.293 kg. 
die Wärmemenge, welche die Temperatur dieser Masse uni zu erhöhen vermag, soiuit 0.3077 X (b : 760) oder pro 
Kubikeentimeter 0.000308 bei 760 mm. Somit ist die Volumkapazität 0.0000533:0.000308 = 0.173. 

q Siehe Kubens u. Aschkiiiass, Wied. Ann. 1898, ß. 64, S. 602. — Oie Verteilung der Energie im 
Spektrum, die nahezu durch den Wärmeeffekt gemessen wird, ist folgende nach Langley: 


Wellenlänge 

0.40 

0.47 

0.53 

0.58 

0.60 

0.Ü5 

0.75 

0.77 

Farbe 

violett 

blau 

grün 

gelb 

orange 

rot 

dunkelrot 

Wärmoeffekt 

5.3 

14.1 

19.3 

21.7 

21.9 

22.2 

20.7 

20.2 
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Einleitung 


T.- Reflexion der Atmosphäre zeigt ein ganz anderes Verhalten 

Die^ Beohachtogen ei gaben, dass jede Strahlengattung ihien specifisohen Durch- 
lassigkeitskoeffizienten hat, und dass diese Tiansmissionskoeffizienten im roten Ende 
des Spektrums und daiuber hinaus ihre grössten Weite eiieichen, hingegen immei 
kleiner werden gegen das violette Ende des Spektiums Die diffuse Reflexion 
schwächt von den durchgehenden Stiahlen die violetten und blauen am meisten 
die roten und ultraroten am wenigsten Der Transmissionskoeffizient q wachst 
mit der Wellenlänge der Stiahlung in der Richtung vom blauen zum roten 
Ende des Spektrums So lasst z B nach Langley eine Luftschicht, die einen 
V Ti. auszuuben im stände wäre, von den Strahlen am Ende des 

Violett (Wellenlänge 0 36 Mikron, d h Tausendstel des Millimeters) 45 Proz durch 



Verteilung der Intensität (Wirmewirkung) dei SonuenstraWung im normUen Spektrum naek Langley 

von den Strahlen in dei Mitte des Gelb (;i = 0 61) werden 78 Pioz von dem 

Slen1;i%?Jri Sokoztd'to^IkXnklen 

( ■ 2 3 Mikion) sogar 93 Proz durchgelassen ^) 

Dieses ganz verschiedene Verhalten der Atmosphäre bei den Vorgängen der 
^Sorption and der diffusen Eeflexion einer StrahLng erklärt die fchefnbaien 
1 erspruche, zu denen man in Bezug auf das physikalische Verhalten der Atmo- 

nanntL^W^d'' gelangt war, bevor man gelernt hatte, die ge- 

nannten beiden Vopnge auseinander zu halten In Bezug auf die Absorntion 

drn stlr^ f d Atmosphäre Ähnlichkeit mit dem Glase, welches die leuchten 

bemht ein Tefi r Eigenschaft des Glases 

durchgelassen Lichtstrahlen werden fast ganz 

Sen zuiTcLi!i?^^^ geschützten warmen Eaumes wird hin- 

g g n zuiuckgehalten Man hat daher, nicht ganz mit Unrecht die Wirkumr der 

mosphare mit jener der Glashauser verglichen, und dieser Vergleich ist durch 


Langley, Researcliea 


on Solai Heat Washington 1884 S 15i 


inleitung. 
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Die physikalische Erklärung für die Änderungen der Transmissionskoeffizienten bei ver- 
schiedenen Wellenlängen beim Durchgang einer Strahlung durch trübe Medien hat Lord Rayleigh 
gegeben. Er hat nachgewiesen, dass, wenn die trübenden Teilchen kleiner sind als die Wellenlängen 
der Strahlung, die Zerstreuung der Strahlen im verkehrten Verhältnisse zur vierten Potenz der 
Wellenlänge erfolgt. 

Die Wellenlänge des gelben Lichtes (bei D) ist z. B. 0.6, jene in der Mitte des Violett (bei H) 
0.4, die Wellenlängen stehen also in dem Verhältnis von 3:2-, das Gelb wird demnach zerstreut in 
dem Verhältnis (Vs)^ =- 1 : 81, das Violett nach (Vs)* = 1:16, also fünfmal stärker. 

Abney fand durch Messungen der Plclligkeit des Sonnenspektrums zu verschiedenen Jahres- 
zeiten und verschiedenen Tagesstunden folgende Zahlen für die Lichtmengen nach Durchgang durch 
verschiedene Atmosphärendicken. 


Amosphärendicke 

1 

2 

3 

4 

5 G 

7 

8 

32 

Sonnenhöhe, entsprechende 

90« 

30« 

19.30 

14.30 

11.3« -9.3« 

Lichtmenge : 

0.77 0.74 

8.3« 

7.3« 

nalKilloriz, 

Rot A = 0.76 M 

0.95 

0.91 

0.86 

0.81 

0.71 

0.66 

0.107 

Orange D ,, = 0.59 

0.87 

0.75 

0.65 

0.57 

0.49 0.43 

0.37 

0.32 

0.001 

Blau F „ == 0.49 

0.74 

0..54 

0.40 

0.30 

0.22 0.16 

0.12 

0.09 

0.000 

Violett H „ = 0.40 

0.51 

0.25 

0.13 

0.07 

Helli 

0.03 0.02 

.gkeit der Sonne: 

0.01 

0.00 

0.000 

Sonne 

0.84 

0.70 

0.59 

0.50 

0.42 0.30 

0.26 

0.21 

0.002 


Man sieht, wie die Intensitäten der Strahlung infolge diffuser Reflexion vom roten gegen das 
violette Ende hin abiiehmen (die Intensität jeder Strahlengattung ist für die obere Grenze der Atmo- 
sphäre gleich 1 gesetzPi und wie rasch mit zunehmender Tiefe der Sonne namentlich die blauen und 
violetten I» e gc.'ichwäe'i: werden. Bei Sonnenuntergang (Atmosphärendieko 32 bis 3.5) ist nur 
mehr Rot ui-u viu w, eig vorhanden. Du- Mclügkcli <icr Sonne ist bei 11'-' Sonnenhöhe nur die 

halbe gegenüber dem Zenitstande, bei 7« ein Viertel und bei Sonnenuntergang ist sie 420 mal kleiner, 
so dass wir ungestraft in die Sonne blicken können. 

Wie mit zunehmender Höhe der Sonne, nimmt auch mit zunehmender S(*,ehöho Jiuf Bergen 
die diffuse Reflexion ab, die das Lieht zerstreuenden Teilchen w(n’den spärlicher. Abm^.y fand, dass 
in 2400 m der mittlere Koeffizient der Lichtzerstreuung schon sechsmal kleiner geworden als im Mecires- 
niveau^ in 1000 und 1300 m ist der Uiitersehied noch gering, über dieser Höhe nimmt die diffuse IRi- 
flexion sehr rasch ah und muss wohl in 6000 m schon sehr gering sein.^) 

Die Theorie von Lord Rayleigh erklärt die blaue Farbe des Himmels und die atmosphärischen 
Farbenersclieinungen bei Sonnenauf- und -Untergang, sowie die DämiiK'rungsfarben, bei deren Zu- 
standekommen aber die in den tieferen Sclncliten schwebenden grölx'n'n siispeiidierh'n TeilcluiU die 
Hauptrolle spielen.'^) Das Himmelsblau wird durch die kleinsten in (ha* Atmo.'^])här(^ suspeiidi(‘.rteu 
Teilchen erzeugt, welche das blaue Licht am kräftigsten zonstreiien und wieden* relhktieren, und so 
den Lichteindruek der Himmelsbläue erzeugen. Je grösser die Zahl dhvsc'.r Teilchen, desto reiner wird 
das Himmelsblau und desto reicher an Blau wird das Himmelslicht. Auf sehr holum Btürgen wird 
das Blau mehr gemischt mit dem dunklen Hintergrund des leeren Raumes, der Himmel wird an ganz 
klaren Tagen immer schwärzer mit der Hoho. DieBeimengung grösserer Wessc'rlröpfclKm und Stäubchen 
macht das Blau bei hoher Sonne weissliclier oder trüber, bei tiefer Soiim^ mehr mit Gelb und Rot 
gemischt. Das durchgelassene Licht wird immer rciclicr au gelben und roten Strahlen, je tiefer die 
Sonne sinkt. 

h Capt. Abney: Transmission of Snnlight tlirougli tho Eurtlis Atmosx>böro. Phil. Trans. 1887 ii. 1803, 
Vül. 184. Der mittlere Transmissionskoeffi/ient im Zenit bei 760 min Luftdruck ist jetzt mit 0.834 rocht sicher 
gestellt. Er gilt für die mittlere Stornfarbe, der Wollenlüiigo dos Gelb ojitsprochond. Die für andere Wellen- 
längen gefundenen Transmissionskoeffizienten von Müller, Abnoy, Langley findet man zusammengüstolH; 
bei Sch ein er, Strahl, u. Temp, der Sonne. S. 9. 

Auf hohen Bergen nnd in grösseren Hohen der Atmosphäre überhaupt ist de.shalh das Sonnonlicht viel 
reicher an violetten und ultravioletten, also an den sog. chemiscliuii Strahlen, als an der Erdoborilächo. Der 
Sonnenbrand (Bräunung und selbst Entzündung der Haut) auf hohen Bergen, wo auch noch da.s vom Schnee 
reflektierte Licht dazukömmt, ist wohl z. T. darauf zurüekzu führen. Über die Ab.sorption des ultravioletten 
Sonnenlichtes in der Atmosphäre siehe Eistor n. Geitel in Mot. Z. 1893. S. 48. 

3) E. V. Lommol: Theorie der Dämmerungsfarbon. Abh. ci. k. bayrischen Akad. II. Cl. XIX. B, II. Abt. 
Müneben 1897. 

Die oben kurz dargelegte Theorie von der diffusen Reflexion des Lichtes iimorhalh trüber Medien gründet 
sieb auf die Beugung des Lichtes an feinen Teilchen, deren Bimonsionoii kleiner sind, als die kloinston Licht- 
wellen. (J. W. Strutt, jetzt Lord Rayleigh, On tho light from tho sky, its pülarisation and colour. Phil. 
Mag. IV. B. 41. 1871.) Einen oxperinientollon Beweis dafür, dass in trüben Medien die Transmi.SHionHkoöffizienton 
mit der vierten Potenz der Wellenlänge der Strahlung zunehmen, hat Lampa geliefert (Wiener Sitz.-B. B. 100, 
Abt. Ha. S. 733). Abnoy fand auf phutomotrischem Wege, dass dio Transmissionaküöffizienton der Atmosphäre 
dasselbe Gesetz befolgen; Langleys mit dem Bolometer (das dio Wärmewirkungen der Strahlung misst) ge- 
messene LurchlässigkeitskoSffizienten wachsen etwas langsamer vom violetten ziim roten Ende des Spektrums. 
Die Theorie der Beugungserscheinungen durch gröbere Teilchen, wie sie zumeist in den unteren Sehiohtori der 
Atmosphäre anzutreff’on sind, hat namentlich Lommel entwickelt (s. o. Citat). 
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Emleitimg 


Wenn man das Himmelsblau durch die Zeistieuung des Lichtes an feinsten Stäubchen, die in 
der Atmosphäre suspendieit sind, erklärt, so bereitet die Frage nach dei Hatui dieser allgemein bis 
zu den grössten Hohen so überaus gleichmassig verteilten Stäubchen einige Schwierigkeit Man muss 
annehmen, dass diese Stäubchen geradezu ein Bestandteil dei Luft selbst sind Ich meinte einen Aus- 
weg zu finden durch die Annahme, dass der Diffusionsstrom des atmosphaiischen Wasseidampfes bis 
zu den höchsten Schichten, wohin ei nui kondensieit, abei stets wiedei veidampfend, vordimgen kann 
diese feinsten allverbieiteten Teilchen lietein konnte Spatei wurde ich bekannt mit dei Ansicht von 
L Hagenbach, dass die Luft selbst dmch inneie Dispersion die blaue Faibe liefern mao- Mehi- 
lach von Luft reflektiertes Licht zeigt eine bläuliche Farbe, was Hagenbach auch duich einen Vei- 
such nachweisen konnte 

Heueidmgs hat Fayleigh selbst die Frage behandelt, ob das Licht des Himmels duich die 
Diffraktion dei Luftmolekule se^t horvorgebracht werden kann, oder ob man fiemde suspendieite 
Teilchen flüssig odei fest zu Hilfe nehmen muss Ei findet, dass letzteies nicht notwendig ist, indem 
die aus dei Molekulaidiffiaktion beiechiiete Schwächung des Lichtes m dei Atmosphäre ohne Zu- 
h^enahme tremder Teilchen mit dei beobachteten Schwächung desselben genügend ubeiemstimmt 
,, Wir können schliessen, dass das von den Luftmolekulen zerstreute Licht genügt, um die blaue Faibe 
des Himmels zu erklären, die nicht wesentlich dunkler ist als jene, die mr heohachten “^1 

Die Behauptung von Spi mg, dass die Luft seihst eine blaue Farbe habe, hat P erntei wideilegt 0 
Wahrend der Lichtverlust der Sonnenstrahlung infolge des Zwischentretens der 
Atmosphäre hauptsächlich durch die diffuse Reflexion (Lichtbeugung an den kleinsten 
leilchen) ei folgt, ist der Verlust an dunkler Wärmestrahlung hauptsächlich auf die 
wirkliche Absorption (gänzliche Ausloschung derselben, namentlich m gewissen 
Partien des infraroten Spektrums) zuruckzufuhren Besonders wirksam ist diese 
Absorption, wie die breiten „kalten Bandei“ in Fig 1 zeigen, im Gebiete dei 
grossen Wellenlängen, um 1 4 und 1-8 bis 1 9 Mikron, ja noch weiter darüber hin- 
aus, in der dunklen Strahlung, hei Wellenlängen zwischen 2 6 und 6 3 Angstroni 
und Paschen fanden, dass es die Kohlensäure und der Wasseidampf sind, welche 
diese Strahlen fast ganz absorbieren, Luft, sowie Sauerstoff und Stickstoff allem 
zeigen keine nachweisbare Absoiption Dass die dunkle Strahlung der Eidobeiflacho 
nicht m den Weltiaum hinaus verloren geht, sondern zui Eiwaimung der Atmo- 
sphäre dienstbar wird, vei dankt dieselbe also hauptsächlich ihrem Gehalt an Wassei- 
dampf und Kohlensäure 

Da die Ahsorpüon der Kohlensäure und des Wasseidampfes fast nur im infra- 
loten Teile des Spektuims erfolgt, so hat sie fast keinen Einfluss auf die Leucht- 
kraft der Sonne Mit zunehmender Dicke der Atmosphäre wird deshalb das durch- 
gelassene Licht nicht so stark geschwächt als die „Wärmestrahlung“ der Sonne die 
erwärmende Wirkung der letzteren nimmt deshalb gegen Sonnenunteigang raschei 
ab, als deren Leuclitkraft ^ 

Absorptionsstreifen der Kohlensäure liegen im Strablengebiete / = 40 bis 4 8 und 2 
bis 3 0, im ersteren absorbiert eine Schicht CO, von 33 cm Dicke etwf 90 Proz imzTeitenS k J 

AhaoiptionssLZ deTIXeSmeTd des entsprechen alle den 

sorhiert, alleidiiigs ist deren Warmeeffekt schon sehi geiZT ^iMikion vollkommen ah- 

spharei:;:::hÄa!htt,Y^^^^^^^^^ 

Kohlensauie vo n 1 m Dicke (760 mm Druck) bei einei Sonnenhohe, le fiZr^hiZeZick“ 
b) Pogg Annalen B. 148 (1873) S 77 Basel, Juli 1871 

and opacity, Loyal Institution Mai eh 24 1899 ^ ^ ^ — Transpaxency 

) s 81 u S 177, 305 Wiener Aiad. Anzeiger 1899 S 163 
Wied Ann 1898 B 64 S 602 



Einleitung. 
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1.2 Atmosphären entspricht, 13 Proz. der Strahlung absorbi(‘rt, bei 1.7 Atmosphären nur mehr G Proz., 
bei 2.2 bloss 3 Proz., bei tiefer stehender Sonne hat die Atmosphäre schon selbst fast alle Strahlengruppen 
absorbiert, für welche die Kohlensäure eine besondere selektive Absorption ausübt. Bei einer Sonnen- 
höhe von 1.2 Schichtendicke entfallen nach Angström 0.2G Kalorien oder 16 — 10 Proz. der ganzen 
Strahlung auf das Spektralgebiet der Kohlensäureabsorption. K. Angström, Beob. über die Strahlung 
der Sonne. Wied. Annalen, B. 39 (1890), S. 294 etc. Paschen, Wied. Annalen, B. 51, S. 1 und 
B. 52, S. 209. 

3. Durclisiclitigkeit der Luft, Hölienraucli. Die Durclisiclitigkeit der Luft 
Längt einerseits ab von ihrer grösseren oder geringeren Reinheit, d. i. Abwesenheit 
von suspendierten fremden Teilchen (Staub, Rauch, Nebel), andererseits auch bei 
völliger Reinheit von ihrer optischen Gleichartigkeit in Beziehung auf die Brechung 
und Reflexion der Lichtstrahlen. Ich will deshalb unterscheiden zwischen mechanischer 
und optischer Trübung. 

A. Die ,,mechanische“ Trübung der Luft durch in ihr schwebende Fremd- 
körper, Staubteilchen verschiedenster Art nimmt im allgemeinen mit der Höhe ab, 
abgesehen von der nebligen Trübung durch feine Wasserteilchen, den Kondensations- 
produkten des Wasserdampfes*, dieselbe hat eine tägliche und in manchen Teilen 
der Erde auch eine ausgeprägte jährliche Periode. Die tägliche Erwärmung der 
Luft am Erdboden bedingt aufsteigende Luftbewegungen und eine Verstärkung der 
Winde, welche die Staubteilchen mit sich führen und die Trübung in immer höhere 
Schichten tragen. In Gegenden, wo es längere Trockenzeiten giebt, häuft sich 
der Staubgehalt der Luft immer mehr an und dringt zu grossen Höhen hinauf, da 
die Staubteilchen durch die Sonnenstrahlung sich viel stärker erwärmen als die 
Luft, sich dadurch mit einer leichteren Lufthülle umgeben, welche sie nicht bloss 
schwebend erhält, sondern aucli immer höher einporzusteigen gestattet. Die Nach- 
mittags oft eintretende neblige Trübung der Luft in den höheren Schichten durch 
die mit dem höheren Stande der Sonne immer lebhafter werdende aufsteigende Luft- 
bewegung und die dabei stattfindende teilweise Kondensation des Wasserdampfes 
kann erst später erörtert werden. 

Die Trübung der Luft durch Rauch in der Umgebung grosser Städte, durch 
das Moorbrennen ^), durch das Abbrennen der Savannen in der Trockenzeit in 
Afrika durch Waldbrände (Nordamerika, Russland etc.) kann hier nur erwähnt 
werden. Meidin ger (Karlsruhe) sieht im Rauch die hauptsächlichste Ursache jeder 
Trübung der Luft und Beschränkung der Fernsicht': 

J. Aitken hat Apparate ersonnen, mittels welcher er Luftproben in Bezug 
auf ihren Stäubchengehalt untersuchen kann. Dieser Autor ist geneigt, alle Formen 
der Trübung der Atmosphäre, der Beschränkung der Fernsicht und selbst der Luft- 
färbung durch die von ihm kontrollierte Zahl der Luftstä,ul)chen zu erkhären.'^) 


i) Waltlier sah von Samarkand aus am Mittag und Abond das nur 20 km, outfonito Tarko.stan-Ocdiirgo 
nur in kaum erkenntliclieu Uniria.son, am Morgon aber lag das ganze Grobirg(3 mit scluirl' gez(nclinüton Konturon 
so klar vor ihm, etwa wie man die KniTirsteu vom Wallonstädtor See aus sieht. 

Die Trübung der Luft in dar heissen Zeit in Tndion ist so stark und der feine Staub wird durch die täg- 
liche aufsteigendo Bewegung der erhitzten Lul’t über den lObonon in .so grosse Hühou omporgerührt, dass selbst 
von Sirala aus (2150 m) die gogenüberliegoiido Borgketto, obgleich sie nur 6— 7 km entfernt ist, oft uiisichtbnr 
wird. (Blanford.) 

ü) Prestel, Pot. Geogr. Mitt. 1858. S. 106. Z. f. Mot. III. 826 u. IV. ddS u. 465. Schmid, Metoorologio. 
S. 791 etc, 

3) Über die ungeheure Verbreitung dieser Trübung in Oatafri'ka s, A. v. Dan ekel mann. D. Mot. Z. 
I. (1884.) S. 301. 

Transactions K. Soc. Edinburgh Vol. XXXV. I. 1880, S. 3. Verbesserung dos Apparates, Konstruktion, 
eines Tascheninstrumentes. Proe. R. S. E. Vol. XVt. (1889.) S. 135/72. Die iin folgenden in grösster Kürze dar- 
gologten Ergebnisse Aitkons findet man in Transaet. R. S. E. Vol. XXXV. 1. Vol. XXXVII. I. 8. 17 u. IJX, 8, 621. 
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T ft Aitkens Apparat geatattet, die Aiizalil dci leinen TeilUien fSt.iubclion , „dust“). die in eine. 

zahlen, indem dieaelbeii duioli lasche Veiduniiuiig feuolitei Liitt zu Knii- 
densationskernen gemacht werden Es wild also die Zahl diesei KondeiisatioSskeiiie bestimmt Bic 
The de-r*l *'* Glasplatte niedeilalleiideii huiien Wasseitiopten weiden inikioskopisch genau e-ez.üilt 
Die derart bestimmte Anzahl dei Luttstaubchen ist ganz uheiiasohend gioss Es enthielt z JB Luit 
T nft P®* I'-ubikceiitimetoi 32000, bei schönem tiockeiien Wettei 130000 St.mbclieii die 

Luft eines Zimmeis, in dem zwei Gasflammen hiaimtoii, deieii 1 0 Millionen, ja die Luft n ihe’ dei 
Decke sogai o 4 Millionen Die Veihioiiiiuiigspioze.sse fuhioii dei Luft ausscioidentlich viel Stäuheheii 
zu Luttprobeii aus einem Garten in Paus enthielten 100—200000 Stäubchen, ahiilich Luft iii Victoii 
000, zu Glasgow (Wmtei) 170-470000, zu EdniiuigT rWintarlÄ 
folgenden Zahlen gelten pio Kuhikceiitimeter Die Lutt auf liohcn Beie-en 
400 * snn‘®' weniger Staubclien'), z B aut dem lligi Kulm (1880 m) au manchen Tagen deieii nm 
40(^800, wenn abei nachmittags aufste.gendo Winde den Giptel eri eichen, steigt doi Staubiro nlt Z 
bü "“l‘ bewolmten Gegenden kommt ist sein sÄc iem 

ää dLm r! J t " Ozean bei ist lelativ arm an solehoi. Wo. m 

aut dem Kigi die Lutt on den Alpen liei kam, wai das Mittel dei lioclmten ZaTilon liinn i i 

Zahl dei Stäubchen im Kuhikceiitimeter im Mittel, wenn die Luft kam 
inittleie Ygoo t^öckland vom Atlantic 

kleinste 890 380 UO 

enthalt^^m t:!: tn^;?lättsSÄf dÄ £fluff^“’‘ ^“«,7 

sondern weil mit dem Hegen rciiioic Lutt aus dei Hohe lioiab-mhiacht wiid St n ke7 
Schieten sich'mS^^^^^^^ veiuiiicinigte Lnlt mit jenci ‘aus liolieien“ einem; 

.at jat dureU m* LuifcUubacn und w,rd dudu.uh gäbeuOTdfSS sSi.Jl) 

_ Die Frage naeli der Natur dieser Stäubchen oder Kondensationskerne schien 
einige Schwie rigkeiten daizubieten In den unteren Schichten sind dieselben jeden- 

Vol XXXIX I (1897 ) S 16 Proc E S B Vol XVII (1890 ) S 193 Vol XX (1893) s 76 Mn 
MeUnaer Sur la condensation de la vapeur d’ean dans PatmospliMe Helsingfors 1897 eLuc f'i 7 
Beoiaolitungen und kiitiache Diskussion derselben, sowie jene, von Aitken ^ablreicbo 

Stäubchenzahl am Monte Mottorone bei Baveno 

‘«r -S- 

"* ; w“ w» — h»..i .« 

«... .1“ H.« ... 

Psyehroelimeterdifferetiz 2—40 4.-70 ,70 t. 

Konstante 7ßn(m .L.L ^ ^ 

s\ A Q u 4 . <o000 105500 141000 
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falls zum grössten Teil gewöhnlicher feiner Staub, namentlich von VerbrennungS“ 
Produkten herstammend. Aber nicht alle Beobachtungen Aitkens lassen sich auf 
solche Stäubchen zurückführen. Man ist vielfach in der Interpretation der Be- 
obachtungen von Aitken so weit gegangen, zu behaupten, „ohne Stäubchen keine 
Kondensation des Wasserdampfes, kein Eegen“. Aitken verwahrt sich jetzt (1897) 
dagegen und führt an, dass er schon 1881 bemerkt habe, dass die Bildung der 
Kondensationskerne auch ohne Stäubchen durch den Sonnenschein vor sich gehen 
könnte. In der letztcitierten Abhandlung führt nun Aitken Beobachtungen an, dass 
in der That, bei sehr staubfreier Luft, sobald Sonnenschein eintrat, die Zahl der 
nuclei sehr rasch anwuchs bis zu vielen Tausenden in den Nachmittagsstunden, 
aber gleich wieder abnahm, wenn die Sonne nicht mehr schien. Experimente er- 
gaben, dass staubfreie Gase von Ammoniak, salpetriger Säure und Salpetersäure, 
Wasserstoff hyperoxyd, schwefelige Säure etc. aktiv werden, d, i. nuclei für die 
Kondensation des Wasserdampfes bilden, wenn sie von der Sonne beschienen werden. 
Für gewöhnliche filtrierte Luft konnte das nicht nachgewiesen werden.^) Aber die 
jetzt wohl sichergestellte Thatsache einer Ionisierung der Luft durch die (ultra- 
violette) Sonnenstrahlung, einer Art Dissociation der Luftmoleküle, bei welcher die 
Teilchen eine positive und negative elektrische Ladung annehmen (und derart die 
Elektrizität leiten wie elektrolytische Flüssigkeiten), dürfte auch diese Schwierigkeit 
beseitigen. Die Experimente zeigten, dass die negativen Ionen zuerst als Konden- 
sationskerne des Wasserdampfes auftreten, so dass bei Übersättigung ionisierter Luft 
keine Stäubchen nötig sind, um Kondensation zu bewirken. 

B. Die „optische“ Trübung der Luft hat ihren Sitz in der reinen Luft selbst, 
und spielt bei der Durchsichtigkeit derselben sicherlich eine grosse Bolle, welche 
zumeist noch nicht genügend gewürdigt wird, indem die Ersclieinungen einer Trübung 
der Luft insgesamt den in ilir suspendierten Verunreinigungen, den Stäubchen oder 
einer Nebelbildung zugeschrieben werden. Durch den merkwürdigen sog. Höhen- 
rauch vom August 1881 (s. später) hat sich mir die Unterscheidung zwischen 
mechanischer und optischer Trübung geradezu aufgedrängt, und das Studium der 
darauf bezüglichen Litteratur liess dieselbe begründet erscheinen. 

Es giebt meteorologische Vorgänge, welche die reine Luft zu einem optisch 
nicht homogenen Medium machen, zu einem Gemenge stärker und schwächer brechen- 
der Bestandteile. ‘^) Die Lichtstrahlen werden beim Durchgänge durch dasselbe viel- 
fach und unregelmässig gebrochen, reflektiert und zerstreut und dadurch gescliwächt, 
so dass man die Gegenstände nur wie durch ein trübes Medium sieht. Die Sichtbar- 
keit derselben wird noch dadurch vermindert, dass die Luft selbst Licht reliektiort, 
beleuchtet erscheint und derart über die dahinter beünd liehen Objekte einen das 
Auge blendenden Schleier wirft. Da dieses von der Luft reflektierte Licht polarisiert 
ist, und zwar um so mehr, je mächtiger die Luftschicht ist, so kann man daHsel })0 
mittels eines Nicolschen Prisma, das vor das Auge oder das Fernrohr gehalten wird, 
ahblenden, wodurch die Sichtbarkeit und Deutlichkeit ferner Objekte bedeutend er- 
höht wird. Darauf haben Ilagenbach und Tyndall schon 1873 aufmerksam ge- 
macht. Der Duft, der ferne Berge verschleiert, die Aussicht hemmt und undcutlicli 

1) Trans. R. S. E. XXXXX. I. S. 22. 

Dio Wirkung iinrogolmUssigor RoIl(3xiün(3n und Rüfraktionon auf dio Durclisiclitigkuit (3inc3H Modiuitis 
■wird am auffallendsten durcli ein Experiiriont von G Uristian s o n orsielitlicli gemaolit. Wenn man liomogoiKss 
Olas vom gleichen Stücke pulverisiert und frei vou Jeder Verunreinigung' in ein Glasgefll.ss mit parallelen 
Wänden bringt, so ist dasselbe völlig undurclrsiehtig , opak. Wenn aber eine Flüssigkeit boigemongt wird, 
welche denselben Breebungsexponenten bat und die ZwiscUenrUume ausfüllt, so wird das Gemenge sogleich 
optisch homogen und vollkommen durchsichtig. 

Hann, Lohrb. d. Meteorologie. 
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maclit, wird durcli Verwendung eines Nicolsclien Prismas zum grossen Teile unscliad- 
licli gemaclit Bei meclianischei Trübung der Luft leistet es diese Dienste nicht 
Die Veranlassung zu einem deiaitigen Zustande dci Luft, durcli welchen sic 
optisch lieteiogen und gleichsam ein tiubes Medium wiid, kann eine mehrfache sein 
Gewöhnlich wird dieser Zustand duich den täglichen Erwarmungsvorgang bedingt 
An heiteren, ruhigen, sonnigen Tagen, wo sich dei Boden stark erwärmen kann, 
besteht die ganze Luftmasse zwischen dem Beobachter und einem entfeinten Gegen- 
stände aus einem Gemenge von unzähligen wärmeren und kälteren Luftsaulchen oder 
auch „Lufttiopfchen“, welche die Luft optisch heterogen machen 

Dieser Zustand macht sich nachmittags bei ruhiger Luft am stärksten bemeik- 
lich, und im Sommei viel mehr als im Wintei In den frühen Morgenstunden ist 
er am wenigsten vorhanden oder fehlt ganz, weil dann die aufsteigenden warmen 
Luftsaulchen oder Lufttropfchen fehlen Die Temperaturschichtung der Luft ist bei 
Nacht und am frühen Morgen eine horizontale Die Luftmassen gleicher Temperatur 
und gleicher Dichte liegen in regelmassigen horizontalen Schichten uberemandei, der 
Lichtstrahl kann etwas abgelenkt werden, er wird abei nicht meiklich geschwächt 
und es findet keine Lichtzerstreuung statt 

Eine andere Ursache der optischen Trübung kann in der Mischung vci schieden 
temperierter und verschieden feuchter Luft liegen, wenn ungleichartige Luftström- 
ungen übereinander wehen und durch Mischung und Diffusion Luft austauschen -) 
Auch beim Eintritt eines Barometeimaximums (Beginn schonen Wetters) kann das 
Herabsinken trockener Luft aus der Hohe in die Nahe der Erd obei flache durch 
Mischung mit der feuchten unteren Luft dieselbe optisch lieteiogen machen Die 
Klarheit der Luft vor oder in den Pausen des Eegenwettei s, sowie der Duft, dci 
als Anzeichen des Wieder eintretens trockener Witteiung angesehen wird, sind zum 
grossen Teile auf solche Verhältnisse zuiuckzufuhien 

Maiscliall Vaillant hat schon die Ansicht ausgespioclieii, dass die waimen Winde ans S und 
W, d'e den E-egen bimgen, eine giosseie Gleichmassigkeit zwischen dei Tcmpeiatm des Bodens und 
dei Luft bedingen, also gleichmassige Dichte und damit grosscie Duichsichtigkoit '^) 

Die giosse Duichsichtigkeit dei Luft bei W- und SW-Wmden auf doi Euck&eite einer Baio- 
meteidepression ist wohl darauf zuruckzuluhi en , dass dann die Lutt bis zu gios&en Hohen liinaut 
homogen ist, denn diese Winde ersti ecken sich bis zu den giossten Hohen dei Atraospliaie Uin- 
gekelirt veihalt es sich bei den Ostwinden, welche seichte Stiomungen sind E Rüssel findet in 
der That, dass bei NE-Wmd Trübung (Haze, dry mist) am häufigsten ist, auch doit, wo dei Wind 
ubei das Meei hei kommt und demnach wenig Stäubchen fuhien kann Wenn dei NE bis zu giosscn 
Hohen benscht, dann fehlt der Duft (Haze) Dei selbe lieirscht stets, wenn Giund ist anznnclmicn, 
dass die Luft in den kleinsten Paitien heteiogen ist 

Für die Durchsichtigkeit ist günstig nach Rüssel Tiockenheit dei Luft in den untei eii Schichten, 
Wärmestrahlung des Bodens unter dem Mittel, stetige und homogene Luftstiomnngon bis zu grossen 
Hohen, Gleichförmigkeit der Tempeiatuidifferenz zwischen Land und See, wenig Staub Die giosste 
Durchsichtigkeit tiitt oft dann ein, wenn der Wind von S odei von SW nach W und NW geht, 
wahrend die Luft kaltei wiid Die Durchsichtigkeit steigt dabei, auch wenn kein Regen gefallen ist, von 
40 — 50 km auf 130 — 160 km Uisacbe ist wohl die giossere Gleichförmigkeit dei Luit oben und unten 
durch Herahsteigen reiner Luft von oben Dei W- und NW-Wind haben die grösste, dei NE die 
kleinste Durchsichtigkeit 

Hambeig fand, dass in den wärmeren Monaten zu Upsala bei tiockenem Wettei eine Trübung 


1) Aach ganz leines Wasser wird, wie Spiing gezeigt hat, bei Erwarmung infolge von Konvektions- 
strömungen undurchsichtiger, gleichsam trüber 

E Renou meint Warme feuchte Luft in höheren Schichten emtietend, wahrend in dei Tiefe kältere 
feuchte Luft lagert, giebt eine getrübte Atmosphäre, wie eine gesättigte klare Zuckerlosung das reine Wasser 
trübt, so lange die Mischung unvollkommen, ist dieselbe vollständig geworden, so wird sie homogen und wiedei 
klar — Der tiockene Nebel und Höhenrauch insbesondere vom Juli 1869 hat zu vielen Diskussionen Veranlassung 
gegeben S Zeitschr f Met V 1870 S 237 — 241 Nouvelles m&t§oiologiq.ues 1870 pag 80 
3] Annales de Chemie et Physique 1867 t XII 249 

*) Rollo Rüssel, Haze, Fog and Visibility, Quart- Journ R Met Soc XXIII (1897 ) S 10 u S 145 
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ehitritt, „deren Ursache noch unklar“ ist. Sie findet aber wohl durch obige Erörterungen ihre Er- 
klärung. 1) 

Die grösste Durclisiclitigkeit erlangt die Luft in allgemeinen absteigenden Luft- 
strömungen, da dieselben tliermiscli und deshalb auch optisch homogen, ohne neblige 
Trübung und auch staubfrei sind, namentlich im Winter, wo vom Boden keine er- 
wärmten Luftpartikelchen aufsteigen. Föhnwinde und die warmen trockenen Winde, 
die zuweilen aus Gebieten hohen Luftdruckes schräg herauswehen, lassen die Luft 
meist ausserordentlich klar und durchsichtig erscheinen. 

Am durchsichtigsten ist die Atmosphäre namentlich im Spätherbst und Winter 
in jener warmen Luftschicht, die in absteigender Bewegung begriffen im Gebiete 
der Barometermaxima auf den unteren kälteren, meist neblig getrübten Schichten 
schwimmt. 

Wenn im White:’ eim Xnücych'-’i“ über der Schweiz liegt, schreibt mir E. Ha ge 11 b ach, dann bat 
man auf den Höhen »1- - »■!!■• '• : 1111011^011011 Anblick. Die ganze innere Schweiz ist mit einem 

Nebelmeer bedeckt, auf das man herabsieht, über sich hat man den ganz wolkenfreien Himmel von 
einem Blau, wie man cs gewöhnlich nur in Italicm sicht, vor sich hat man die ganze Alpenkette in 
einer Klarheit, wie sie im Sommer nie vorkommt, nicht nur vom Mont Blanc bis zum S'äntis, was 
im Sommer als ein non 'plus ultra gilt, sondern auch noch tief nach Bayern und Oaterreich hinein. 
Ich erkläre mir die Erscheinung dadurch, dass inlblge des Nebclmeores aufstdgeiide Luftbewegung 
ganz ausbleibt, während im Sommer vom Boden her, wie über einer heissen Platte, warme Luftfäden 
oder Schlieren aufsteigen und dadurch die „optische“ Trübung veranlassen. Das Sehen in die Ferne 
wird nicht deshalb getrübt, weil das Licht der fernen Gegenstände abgehalteii wird (wie cs bei der 
„mechanischen“ Trübung der h''all ist), sondern weil das an den GrcnzHächen verschieden brechender 
Luft reflektierte Licht das Auge blendet. Man sieht die lernen Berge aus eiman subjektiven Grunde 
nicht, den man durch ein Nicolsches Prisma beseitigen kann, bei der mechaniscluui Ih'übung aber aus 
einem objektiven Grunde, indem das Licht durch suspendierte Partikclchen abgvhaltcn wird, in 
diesem Falle nützt ein Nicolsches Prisma nichts.^) 

Schultheiss berechnet die Wahrscheinlichkeit einer Alpen aussicht von Höchenschwand (lüOOm, 
südl. ?ichwnrzv/nld) aus im Winter zu 0.41, im Frühling 0.22, im Sommer zu 0.1 ö, im Herbst zu 
0.18. 1".' Ib'oz. aller Fälle einer besonders schönen Alpenaussicht lierrsciite eine abwärts geinchtoto 

Bewegung der Luft, 57 l^’älle kamen auf anticyclonische Witterung, 33 h'älle auf Föhnwind, die übrigen 
10 Proz. traten nach liegen ein. Met. E. 189G. S. 445. Meidin ger (lieber Durchsichtigkeit der 
Luft. Verb. d. naturw. Vereins in Karlsruhe. XI. 1890. S. 300) möchte die Trübung auf Bauch 
zurückführen, was Schultheiss widerlegt. 

In sehr grossen Höhen, in trockenen Klimaten ist die Durchsichtigkeit der Luft meist sehr gross. 
A. Schuster fand eine Schätzung der ErtüTTuing .^nf den Hocliohonen zu Tibet unmöglich. Auf 
dem Kyan Chu-Plateau werden Objekte in HI Um Kniö riiiJiig n■,cll so scharf gesehen, wie auf 1 km. 
Man sicht wie durch ein Vakuum, der l-nihnü Aim'.icli.i Erfahrungen machte Langloy in 

seinem Lager am Mt. Whitney in Kalifornien in 4000 m Höhe. 

C. Höhe 11 rau eil (Haarraucli^)), trockener Nebel. Wenn die Trübung der Atmo- 
sphäre bei wolkenlosem Himmel und relativ trockener Luft sehr stark wird, eine 
grössere Verbreitung erlangt hat und von längerer Dauer ist, so spricht man von 
Höhenrauch. Die Ursache desselben ist sicherlich in sehr vielen Fällen eine 


1) über Durclisichtiglceit dor Luft in Upsala. Z. f. Mot. XVI. (1881.) S. 457. 

2) Gloicbmilssig warme Luft, tlio bis zu grossen Höhen roieh an Wasserdampf, aber dabei ndativ trocken 
ist, scheint eine dor Bedingungen zu sein für das Zustandoküinmon der sattblauen, etwas ins Violotto hinfibor- 
spielenden warmen Luftfarbe dor Mittelmoerländer. Auf der Nordsoito der Alpen beebachtot mau diosoii Luft- 
ten bei Föhnwinden, das Burgblau ist dann bosondor.s kräftig und von oinoni warmen Ten, die Konturen dor 
Berge erscheinen auf grosse Entfernungen hin sehr scharf. 

3) Hagenbach macht mich auch aufmerksam auf eine Beobachtung über grünes HimmolsUoht von Lo ui s 
Sorot, die in den Archive s de Oenövo mitgotoilt wird (,,.snT los lueurs cröpusculaires“)’ Mit Hilfe eines Nicols 
konnte S. die grüne Farbe in eine golbroto verwandeln, indem das Grün entstand aus der Mischung dos von 
dor Lnft zurückgeworfenen blauen Himmelslicht es und dos von Staub oder Wasserpartikolchon roüoktierton 
Lichtes der untergohenden Sonne. Bas Nicolscho Prisma blendete das polarisierte blaue llimmolslicht ab. Biosor 
Versuch spricht auch dafür, dass optische und mechanische Trübung zwei wesentlich vorschiodono Bingo sind. 

4) Die Bezeichnung ,, Haarrauch“ soll daher kommen, dass die Anhöhen in dor Nähe von Niodorungon und 
Mooren in Nord Westdeutschland Haaren genannt werden, und sich zur Moorkultur und Kasonbronnon, welchus 
Höhenrauch liefert, am besten eignen. In Kuasland, sagt Kämtz, heisst letzterer Tuman-gar, d, i. ein brandig 
riechender Nebel. Kämtz Kop. I. S. 106 u. III. S. 191. 
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rauchige Trübung der Luft infolge von Mooibiennen, Wald- und Prärie- (Savannen-) 
Branden etc Er tiitt aber nicht selten auch unter Umstanden auf, welche diese 
einfache Erklärung unwahi schemlich machen Wenn nach langem Eegenwetter im 
Sommer lasch schone trockene Witterung sich emstellt, tritt oft zugleich sehr vei- 
bieiteter intensiver Höhenrauch auf 2) In diesen Fallen ist die Tiubung wohl zu- 
meist eine optische, und die Ui Sache vielleicht der nasse Boden und die von oben 
herabsinkende trockene Luft des Baiometeimaximums Hie staike Verdampfung 
an der Eidoberflache macht dann die Luft ubei dei selben sein ungleichmassig dichb 
mehr oder minder mit Wasserdampf gemischt, was Veranlassung giebt zu aufsteigen- 
den Luft- und Wasserdampffaden, welche die Atmosphäre optisch tiuben 

Dagegen ist dei sommerliche Hitzenebel Spaniens, Gahna genannt, sowie 
der Gobar in Äthiopien wohl ein Effekt beider Ursachen, der mechanischen (Staub-) 
Trübung dei Luft, und zumeist vielleicht einer optischen Trübung dei selben durch 
aufsteigende warme Luftfaden Nach M Willkomm, dei emo chaiakteiistische 
Beschieibung der Gahna gegeben hat, unterscheidet sich dieselbe sehr wesentlich 
von einer lauchigen Trübung Die Galina ist ein Erzeugnis der Hitze und hat 
dahei auch wohl mit Recht ihren Namen Auch A d’Abbadies Beschreibung 
des Auftretens des Gobar spiicht mehr für eine optische Tiubung Die Luft ist 
dabei trocken, hat im Mittel nur 40 Pioz Feuchtigkeit, zuweilen nur 20 Pioz, bei 
72 Proz. verschwand die Trübung 


III, Wärmequellen für die Erdatmosphäre. 

1 Sternenstrahlung und „Temperatui des Weltraums“ Uber die 
Grosse der Stern enstiahlung lasst sich nui sagen, dass dieselbe sehr klein sein 
muss, und zwar selbst gegen die Strahlung dei Atmosphaie, von der wii sie bei 
Versuchen einei Messung nicht trennen können Langley ist ubeizeugt, dass die 
vereinigte Strahlung dei Sterne und der Planeten nicht dem zehntausendsten Teil 
einer kleinen Kalorie gleichkommen mag und dass keine Aussicht vorhanden ist, 
dieselbe jemals messen zu können, sowohl wegen ihrer Kleinheit als wegen des 
Dazwischentretens der eigenen Strahlung der Atmosphäre Derselben Ansicht ist 
S, Newcomb Maurer weist nach, dass es ebenso aussichtslos ist, die Steinen- 
strahlung berechnen zu wollen 


1) J Prestel,! o Stlimid, Lelirbuch, S 792 etc Känitz, Lehrbuch d Met IIl S 197 A Mulloi 

Bildung des Höhenrauchs Pogg Ann GVI 1859 S 289 ertUit den Höhenrauch xn klarei Weise als das, was n h 
oben eine „optische Trübung“ genannt habe „Ich betiachte den Höhenrauch als Luft, welche duich /ahlroiche 
dmn suspendierte wärmere und somit verdünnte Lufttropfchen einen Teil der Durchsichtigheit emgehusst hat “ ~ 
„Wenn die Ausdehnung des dishomogenen Mediums hinlänglich gross ist, muss das Resultat dasselbe woidon 
als oh die Lichtstrahlen durch Milch gegangen wären Die Sonne muss eine biaungelhe Päibung annohmen’ 
wie wenn sie durch Bemglas hetrachtet wird “ ’ 

2) So sehr auffallend im Juni 1881, dann wieder Anfang August, ferner 28 /30 August 1885 ebenfalls beim 
Beginn schonen trockenen Wetters nach langer Eegenzeit Barometermaximnin über Mitteleuropa Anfang- 
August 1881 sah ich im Innthal hei Hall die so nahen Beigwände rechts und links kaum , die Sounenscheibo 
konnte man ungestraft ansehen, dabei war dei mattblaue Himmel völlig wolkenlos und rem, ein merkwürdiges 
fast unheimliches Bild Vom Gehhaidsheige hei Bregenz sah man wie ms Leeie, die nahen Berge des Rhem- 
thales hliehen unsichtbar Billwiller berichtete mir gleichfalls von dem m der Schweiz bei doi giossen Dürre 
vom 5-8 August allgemein verbreiteten trockenen Nebel (Höhenrauch) Auf Berggipfeln soll, in den 
höheren Regionen wenigstens, nichts Besonderes wahrgenommen worden sein 

Pogg Annalen B 78 (1849 ) S 431 

Nov 21*’ ^ ^ ® 

J^i 0 V 21 x889 J H Pointing, Haze Nature Vol 39 S 323 (Jan 1889 ) 

Lansrley, Eesearclies on solar lieat p 122 Maarsr, Met 2 1890 S 18 C V Boys Messunsen 
mit dem „Eadiomikrometer“ sollen eine Wärmemenge im Betrage von 1 150 000 der vom Vollmond ansgestraUten 
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Desgleichen müssen wir darauf verzichten, die sog. „Temperatxir des Welt- 
raumes“ zu erschliessen, sei es durch Beobachtungen, sei es durch Rechnung. 
„Temperatur des Weltraumes“ ist an sich überhaupt ein ganz unbestimmter Be- 
griff; man versteht darunter wohl zumeist die Temperatur, welche ein schwarzer, 
berusster Körper (der alle strahlende Wärme absorbiert) ohne Atmosphäre an Stelle 
unserer Erde annehmen würde unter dem Einfluss der Sternenstrahlung, bei Aus- 
schluss der Sonnenstrahlung. Diese Temperatur wäre jedenfalls sehr niedrig, sicher- 
lich viel niedriger, als die tiefste je auf der Erde beobachtete Temperatur 
(ca. — 70^0.), und als die tiefsten in den höchsten Schichten der Atmosphäre 
schon registrierten Wärmegrade (unter — 80®). 

Die von Pouillet bereclinctc Temperatur des Weltraumes von — 142", die so lange Zeit liin- 
durcli Beachtung gefunden hat, ist gegoinvnrtig aD völlig hedentung'^los erkannt worden, [ndean P. 
die Temperatur der Erde am Äqual*)!- .-ni': ih-m T-.-n.; * r; ■ zwischen der Strahlung (lor 

Sonne und der Sterne einerseits und der Wärmeausstrahlung andererseits zu hereclmcn versuchte, 
fand er für erstere den Betrag von 3.13 Kalorien. Da ihm seine eigenen Beohaehtungen üh(',r die 
Intensität der Sonnenstrahlung nur 1.7G Kalorien ergeben hatten, schrieb er den benötigten Jtest von 
1.37 Kalorien der Sternenstrahlung zu. Daraus sirliloss er weiter auf die Temperatur des 3?,aumes, 
gegen den die Erde ihre Wärme ausstrahlt. i) Hätte*. P. die Solarkonstante 3 in seine Rech- 
nungen eingeführt und mit 0.13 als Sternenwärme wtüter geschlossen, so würde er als Temperatur 
des Weltraumes nahezu den absoluten Nullpunkt gi'funden haben; doch sind l.\s Rechnungen schon 
deshalb unrichtig, weil er die •'[)(-cili.‘'chc. Wärme der Lnft als mit der Dichte veränderlich a,ngvnomm(‘n 
hat, erst Kegnault wies «Ici-mi ivou'-r.anz nach. Liais (Compt. rendus 1853, Tome 37) rechnete 
richtiger und fand — 07. 5*^, führt man aber in seine R-cchnmigcu den iieu(n’('n Wert der Solar- 
konstante ein, so erliält man — 2G8". Langlcy meint, die walirschciinliehste Annahme sei die, dass 
die Erde gegen einen Kaum ihre Wärme ausstrahlt, dessen Temperatur milu*. dem ahsoluttni Null- 
punkt liegt ( — 273"). [Teni}). of the Moon. National Academy of Science Vol. IV.] N. s. a. Frölich: 
Feber die Wärme des Himmels, die Temperatur des AVeltraumes und die*, mitthu-e Tf!mp(*ra,tur d(*r 
Atmosphäre. (Wild. Kep. f. Met. B. VI. Nr. 1. Met. Z. B. 12. (1877.) S. 209 u. 408.) H(‘oliaehl,migcu 
iiher die nächtliclio Ti'mpei'atureriiiedriguug ciiuT berussten Tliermosäulo durch Ausstrahlung und 
Kontrollversucho gogcni einen künstlicheu llimim*! von .50" bis — 2(F. (jrosse Hnsicliei’heit der An- 
wendung der Interpolationsformel weit iiher die Beohaclitungen Jiinaus. Frölich fand als .Iliimmds- 
icnij)eraiiii- H./l 7. August — 39" bis — 4.5^’, 20./23. Oktober — 70" l)iH — 80", mittler!*. Ühimperatur der 
Aiino.-phäre — 17" und — 3G". l^oiiillct batte auf älmliche W(iise — 18" bis — 38" gefunden. 

2. Temperatur und Strahlung des Mondes. Es ist lange Zeit nicht ge- 
lungen, Wärmewirkungen des Mondes nach weisen zu können. Korbes hat mit 
einer grossen Linse die Strahlung des Mondes auf das 6000 fache konzentriert, 
ohne einen Wärmeeffekt zu erzielen. Auch Melloni versuchte anfangs vergeblich 
eine Wärmestrahlung des Mondes nachweisen zu können, aber von der Identität 
der Licht- und Wärmestrahlung überzeugt (die damals noch nicht anerkannt war)^ 
ruhte er nicht, bis es ihm 1846 gelang, Spuren einer reflektierten Mondwärmo 
nachzuweisen. In jüngster Zeit hat sich namentlich Langley mit Untersuchungen 
über die reflektierte, sowie über die eigene (dunkle) Strahlung des Mondes l)c- 
schäftigt. Er fand, wie alle Vorgänger, die Wärmestrahlung des Mondes sehr 
geringfügig, und schätzt nach seinen Bolometerbeobachtungcn den Effekt der totalen 
(unkonzentrierten) Mondstrahlung auf ein geschwärztes Thermometer auf den seclis- 
tausendsten Teil eines Grades. Die Liclitstärke des Mondes beträgt nach Bond 
und Zöllner ungefähr ein Sechshunderttausendstel des Sonnenlichtes. 

Die Stralüun| 2 ^ des Mondes bostebt aus der reflektierten Sonnen strablunj^ und der dunklen 
Wärmestrahlung der durch die Sonne erwärmten Mondoberfiäclie. Von der siclitbarcn Strahlung des 


Wärme noch zu erkennen geben, aber weder hoi Arcturus, noch hoi Yoga und Capella war oino Strahlung nach- 
weisbar. Proc. R. S. XLVII. S. 480. Maurer, Zeitschr. f. Enstvumonienkundo, 1801. S. 189, 

1) Auszugsweise findet man P.s Rechnungen und Schlüsse hoi Schmidt, Lehrbuch d. Mot. S. lOO— 107. 
Die berühmte Arbeit von Pouillet steht in den Oomptes rendus der Pariser Akad. 183S. Memoire sur In clialour 
solaire, sur los pouvoirs rayonnants et absorbants de Pair et sur la temperaturo do rospaco. 

2) Historisches über die Messung der Wärmestrahlung dos Mondes findet man in Zeitschr, f. Mot. 5, B. 
(1870.) S. 353. 
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Mondes gehen nach Langley etwa 87 Proz dmch Grlas, von dei unfeiclitbaien kaum 2 Pioz Die 
im&ichthaien Süahlen haben dm chschmttlicli eine sechsmal giossoie Intensität als die sichtbaien (iin 
Wmtei achtmal, im Sommei nm viei bis fünfmal wegen der starkeien Absoiption m der wasseneicheien 
Erdatmosphäre) Der Mond sendet uns wenig mehi als den hundeittausendsten Teil dei Sonnen- 
waime zu 

Flank W Veiy findet, dass nm Vs dei ganzen Mondstiahlnng aut die vom Monde lofliktieite 
Sonnenstiahlung kommt i) 

Da die Waimewiikung des Mondes hauptsächlich dmch die dunkle Stiahhuig hei voigebi acht 
wild, welche sowohl vom G-lase (Linsen), sowie von dci Atmosphaie sein staik absoibieit wiid, so 
eigiebt sich einerseits die Scliwiei igkeit dei Messung derselben, andeieiseits dei Schluss, dass in den 
hoheien tiockenen Luttschicliten die Waimestiahlung des Mondes etwas intensive! sein wnd, als an 
dei El dobei flache 

Man hat huhei die Tempeiatui des Vollmondes ziemlich hoch geschätzt J Heischol und in 
neueiei Zeit noch Loi d Rosse^) schätzten sie aut mein als 100<^, Althaus sogai mi Maximum aiü 
400° Langley dagegen nimmt mit Rücksicht aul die Natui dei Stiahlung des Mondes (dei Wellen- 
längen deiselben) an, dass die Tempeiatui dei Mondobeiflache selbst zur Zeit des Vollmondes demCTetiiei- 
punkt des Was&eis nahe hegen duifto '^) Da dei Mond keine Atmosphaie besitzt, so wnd scbon bei 
so iiiedugei Tempeiatui das Waimegloicligewicht zwischen Ausstialilimg und Emstialihmg en eicht 

Flank Veiy kommt abei wiedei aut das Resultat von Loid Rosse zuiuck Seme sein soig- 
faltigen Unteisuchmigen ei gaben als mittleio Tempeiatui dei beleuchteten Mondobeiflache ca 100" 

Eines dei inteiessantesten und tui die Wmdigung dei Rolle, welche eine Atmospliaie lur die 
Mildeiung des Tempeiatmuntoisclncdes zwischen Tag und Macht spielt, wichtigsten Beobachtimgs- 
eigehnisse ist, dass bei Mondfinsteniissen die Mondstiahlung m wenigen Stunden auf 1 Pioz ibri'S 
normalen Weites bei Vollmond sinkt und dass einen Tag nach Sonnenunteigang keine Moiidstialiluiig 
mehr zu beobachten ist Die \on dei Mondobeiflache ausgestiahlte eigene Wanne voischwmdet fast 
gleichzeitig mit dei leflektierten Sonnenwaime ^) Die Nacbttompeiatur des Mondes kann deshalli 
kaum mehl als etwa — 170« C hetiagen (Mem Mat Acad ot Sciences Washington Vol IV ii 
American Jomn ot Science Dec 1889 ) 

Bei dei Mondfinstenus im Septembei 1885 betiug die Wanne dei veifmsteitcn Mondscheibe kaum 
1 Pioz der beleuchteten, was tm eine aussei oi dentheh lasche Ahkuhlung spneht 

Man hat auch veisucht zu beiechnen, ob bei Vollmond die Tempeiatui an dei Eidoheill iclie 
etwas hohei ist als hei Meumond, ahoi ohne Eilolg (Buys Ballot in Pogg Ami B 70 S 103 
u B 84 S 530) Bei Eiklaiungen meteoiologischei Eischemungen kann demnach gegenw.iitig die 
Mondwarme nicht m Betiacht gezogen weiden 

3 Innere Warme des Eidkoipers. Die Tempeiatui andorungeii an dci 
Erdoberfläche dringen nur bis zu einer lelativ geringen Tiefe ein Unterhalb diesci 
Tiefe, die in mittleien und höheren Breiten etwa 20— 30 m lioclistens betiagt, in 
den Tropen aber dci Oberfläche viel nalier liegt, bleibt die Tempeiatui das ganze 
Jahr hindurch konstant und zwar ist sie daseihst etwas hoher als die mittlei(‘ 
Lufttemperatui an der Oberfläche der hetrefiPenden Eidstelle Dringt man noch 
tiefer m die Erde ein, so beobachtet man eine foitwahrende Zunahme dei 
Tempel atur mit der Tiefe, die allerdings oitlich recht vei schieden sein kann, im 
allgemeinen aber doch einem mittleren Weit nahe bleibt Dieser mittlere Weit 
der Temperaturzunahme mit der Tiefe kann zu pro 35 m (d i 0 0286<^ pio 
1 m) angenommen werden. 5) Die Zunahme der Tiefe, welche einer Zunahme dei 
Temperatur um entspricht, nennt man die geothermische Tiefenstufe So 
weit man bis jetzt mit Bohrlochern oder m Beigweiken und Tunnels ni die Eide 
eingedrungen ist, hat man keine systematische Andeiung in dem B^rage diesei 
Tiefenstufe konstatieren können, man hat weder eine Zu-, noch eine Abnahme dei 

The probable Range of temperatnre of tbe Moon Astiopbysieal Jonin Vol VIII 1898 Cliieago 
S a Met Z 1899 S 412 

2) Mature Vol 16 (1877) S 438 

3) Das prismatisebe Wäiniespektrum des Mondes zeigt ein Maximum dei Warmewirkuug bei der Wollen- 
lange von 2 1 Mikron, nabe dem Maximum im Warmespektrum der Sonne, das zweite viel giosseio Maximum 
hegt aber bei einer Wellenlänge von 14 Mikion, koirespoudiereiid mit dem Maximum dei Stiablung von Koipein 
fieren Temperatni ca 0^ ist 

S die Beobaebtungen Langleys über die Mondfinsteims vom 23 September 1885 in Science Vol VII 
(1886 ) S 8 The temperatnre of tbe Moon 

Prof Sol las (Bradfoid Meeting, Sept 1900) mochte gegenwärtig lieber ca 45 m (0 0222^ pro Metei) 
als Mittel annebmen 
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Wärmeändemng mit der Tiefe gefunden, von zalilreiclien lokalen Unregelmässig- 
keiten natürlicli abgesehen. Nach der Theorie ist es auch gar nicht wahrschein- 
lich, dass innerhalb der erreichbaren Tiefen eine merkliche Änderung in der Wärme- 
zunahme gegen das Erdinnere anzutrefPen sei.^) 

Es besteht also ein konstanter Wärmestrom, der von den tieferen Erdschichten 
gegen die Oberfläche fliesst und die Temperatur der Erdoberfläche etwas erhöhen 
muss. Die innere Erdwärme ist demnach auch eine Wärmequelle für die untersten 
Luftschichten, aber, wie die Kechnung zeigt, von sehr untergeordneter Bedeutung. 

Man erhält die Wärmemenge, welche die Erdoberfläche infolge dieser Wärme- 
strömung aus dem Erdinnern an die Luft abgiebt, wenn man den Temperatur- 
gradienten 2-8® pro 100 m mit dem mittleren Wärmeleitungsvermögen der oberen 
Erdschichten multipliziert. Dieser Wärmeleitungskoeffizient ist natürlich sehr ver- 
schieden für die verschiedenen Bestandteile der Erdoberfläche. Als mittleren Wert 
desselben kann man beiläufig 0*006 annehmen (Oentimeter-Sek.). Man erhält 
damit für die Sekunde und den Quadratcentimeter Erdoberfläche die Wärmemenge: 
0*000286 X 0*006 = 0*000001716 Gramm-Kalorien. 


Da das Jahr 31557 Tausend Sekunden hat, so gicbt die Multiplikation als 
Wärmezufluss aus dem Erdinnern pro Jahr nicht ganz 54*2 Kalorien. 

Diese Wärmemenge wäre imstande, eine Eisschicht von 7*4 mm Dicke zu 
schmelzen. Die innere Erdwärme kann also nur wenig zum Absclimelzen von Eis- 
imd Schneelagern beitragen. Man ist meist geneigt, diese Wirkung zu überschätzen. 

Wir können weiter mit Trabcrt berechnen, dass die Mitteltcmperatiir der 
Erde durch den Wärmestroin von 54 Kalorien aus dem Erdinnern um 0*1^ C. 
erhöht wird, also nur um einen sehr geringen Betrag.^) 

Diese geringe Bedeutung der inneren Erd wärme für die Erwärmung der 
Atmosphäre wird aber noch dadurch wesentlich eingeschränkt, dass der Erd- 
oberfläche mit Wasser bedeckt sind. Da der Boden der Dccane mit kaltem 
Wasser von nahe 0^ bedeckt ist und dieses kalte Wasser in der Tiefe bleibt, 
so nimmt es so gut wie keinen Einfluss auf die Temperatur an der Oberfläche 
und damit auf die Lufttemperatur. 


Die Grösse der geothermischen- Tielenstuie ist von dem Leiliingsvermügcn der Erdschichten 
ahhüngig, also von dureii Bcschaltcnhoit. Ist örtlich das Leitungsvermögeu khiiner als das mitt- 
lere, für das die Tiefenstufe von 35 ni gelten mag, so wird die Wärmezunnhiuc mit der Tiefe 
rasclior, die Tiefenstufe also kleiner, denn hoi .stationärem Wärmestrom muss das Produkt aus 
Loitnng«vormögen und tliermiscluui Gradienten konstant H(‘.hi. 

Niu-li iU‘A’ grossen Arbeit von PrestAvich (Proc. R,. Soc. London. XXXVTII. [18H5]) gehen 
Kohlenbergwerke eine Tiefenstufc von 27*5, andere Bergwcrk(5 23*G, art(‘.slsclu‘- itruiuien ' 2H.1. m. 
Prestwich nimmt schliesslich hloss 25 in. Wir sind iin weS(iullicheu dtmi Bodente.mperaturcomitd 
der British Association gefolgt (1882, Southhampton, p. 74/90), weil die nouoren besten Beobach- 
tungen damit sehr gut stimmen. Trockene Bohrlöcher im horizontalen Erdreich dürften die. besten 
Besultate gehen. 
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hei Creuzot (4) 
Sperenberg (1) 
Sclihuhbach (2) 
Bybnik (3) 
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Tiefeu- 
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29 * 5 '^ 

43.4o 

49'4'> 

3G-4" 


2*85 

2*78 

2*89 

2-94 

2-21 


:i5-i 

:5G*0 

^4.G 

34*0 

45*2 


0 Zeitschrift für Met. XIIL B. (1878.) S. 23—24. 

D. i. die Ciuantitiit der Wärme (in Kalorien), die in der Einheit der Zeit durch die FUlcho 1 von der 
Dicke 1 hinclurchgeht, ivenn die Temperaturdiftorenz 1® Ist. 

Es ist dies der kalorimetrische Leitungskoöffizient. Die Temporaturloitungsfähigkeii erhält man, wenn 
man den ersteron durch das Produkt aus der spec. Wärmo und der Dichte der Substanz dividiert. Siehe S. 10. 
0 Met. Z. 32. Bei. (1897.) S. 151/152. 
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St Gottliaid 1700 m 30 5« gicbt 0 0210“ odci 46 2 m 
35 m n.n'^io ^ aiis^ diesen 11 Befunden an sein vei schiedonon Eidstollen ist 2 80 pio 100 m odei 
1 Be, n^im 2^5^'^ ^ ® S«>ommon, ohne die neuesten D.°ten 

0) West^^uginimi; !) Is Ä ObeiscWesien, 4) Cbannoy bei C.euzot, 5) in Holstein, 

T + Sonnenstrahlung Solai konstante Die Kenntnis der 

Intensität dei Sonnenstiahlung in absolutem Masse (Kaloiien) wäre fui die MeteoH,- 
ogie von giosstei Wichtigkeit, weil die Sonnenw'aime nicht bloss die wiehtio-ste 
sondern fast die einzige Kraft ist, welche die Eidatmosphare in Bewegung setzt 

vonuft Fast F meteo.ologischen Erscheinungen hei- 

T? 1 r* * 1 ^ Energie, die wir in den Atmosphären voifinden, leitet ihie letzte 
Heikmift von dei Eiieigie der Sonneiisti alilnng ab 

zu rnlTen''^ betrag der Sonnenstrahlung 

zu rnessen Den Anfang machten relative Messungen, eist Pouillet ^18371 

konstruierte einen Appaiat zu Messungen in absolutem Masse >) Ihm foDten 
Violle, Crova, K Angstrom, 0 Chwolson, in relativen Messrmgeri hat 
angley das Höchste geleistet Trotz aller Vervollkommnung der Apparate und 
Verbesserungen der Beobachtuugsmetlioden bat die Aktinomefiie (dfe Theorie 
und Praxis der Messung der Sonnenstrahlung in absolutem Masse) erst rn jüngster 
Zeit die wunschens weite Genauigkeit erreicht. Die Messungen der Intensität der 
^ al'gesehen von dem wechselnden Einfluss der 

haftet mit einer wesentlichen Unsiclieilieit he- 

haftet ) Im hohen Giade werden die Messungen der Intensität der Sonnen- 
strahlung von dem jeweiligen Zustande der Atmosphäre beeinflusst, vonTcm 
wechselnden Masse der Duichlassigkeit dei seihen für die Sonnenstiahlung Um 

trglekhbTr'z^'mache gemessenen Intensitäten der Sonnenstrahlung 

ergleichbar zu machen, werden dieselben zunächst auf den Zenitstand der Sonne 

d^ 1 auf die Einheit der dm chstrahlten Atmosphaienschichten, leduzieit was duicli 
Messung dei Intensität bei verschiedenen Sonnenhöhen (verschiedenen Atmosphaien 
dicken) emicht werden kann Man kann an verschiedenen Tagen lech ver- 
schiedene Werte für die Intensität der Sonnenstrahlung im Zenit Saften selbst 
an volbg klaren, scheinbar ganz gleichen Tagen ’ 

Die Messungen hei verschiedenen Sonnenhohen am gleichen Orte am selben 
Ty oder gleichzeitige Messungen auf einem hohen Ber|e und S des! Futs 

und darar^t^^’^^^'"'' Tra,nsmissionskoeffizienten der Atmosphäre abzuleiten 
nd daraus weiter die Intensität der Sonnenstrahlung ausserhalb de,- 
tmosphare zu berechnen Man nennt diese Grosse die Solarkonstante ») 
hegegnS ers^'^dit^B^eS* Intensitäten noch erheblich unsicher, so 

Lemb ’i Sonnons.aMu.,inE E S.h^ia, 

Jahre 1875 (etwa) hat Radau geliefert in den beiden^ Wert cTel bezüglichen Leistungen bis znra 

du Solen Paris (Gauth Villars) 1877 Man s a Lanulev R ^ in Les ladiations chimiqnea 

0 Chwolson ÜberLgLnT“rtUznst.L /’T!! ™ Actinometrio 

borg 1892 Diese grosse Arbeit ' ^et Bd XV Nr 1 Peters- 

nnd eine sorgfältige Kritik der eriangten Resultat?'*" Deistnngan auf diesem Gebiete' 

*“■ •" “• *- .a»., 
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sehr verschiedenen Dicken der Atmosphäre sehr gut entsprechen, so zerstört doch 
der letzte entscheidende Schritt, der Übergang auf die Dicke Null der durch- 
strahlten Schicht, die Übereinstimmung und liefert recht verschiedene Resultate, 
ohne dass man ein sicheres Kriterium hätte, welches Resultat den Vorzug verdient. 
Mit anderen Worten, die (nach den Tagen verschiedene) Form der krummen Linie, 
welche die Beziehung zwischen der Solarintensität und der Dicke der durchstrahlten 
Schichten darstellt, lässt sich bis zur Dicke 1 hin befriedigend konstruieren, aber 
deren Fortsetzung darüber hinaus bleibt immer willkürlich, also unsicher. 

Im allgemeinen kommt den grösseren Werten der Solarkonstante eine grossere 
Wahrscheinlichkeit zu, weil die Fehler bei deren Bestimmung zumeist auf der negativen 
Seite liegen^), doch sind auch Überschätzungen durchaus nicht ausgeschlossen. 

Mit der Vervollkommnung der Apparate, der schärferen Ermittelung ihrer 
Korrektionen, einer besseren Einsicht in die Wirkungsweise der Atmosphäre auf die 
Sonnenstrahlung und darauf gegründete rationellere Formeln zur Berechnung der- 
selben, ist die berechnete Solarkonstante in der That immer grösser geworden. 

Solarkonstante in Gramm-Kalorien pin Quadratcentiineter und Minute. 

Autor Pouillet Forbes Hagen Violle Langley Savelief Angströni 

Jahr 1837 1842 1863 1875 1884 1890 1890 

Solarkonstante 1-76 2*82 1-90 2-54 3-07 3*47 4-00 

Das Resultat von Langley, welches das grösste Vertrauen geniesst, ist doch, 
nur ein Mittel aus zwei so divergenten Werten wie 2*63 und 3*51.^) 


1) Es ist ja sehr wahrschoinlich , dass iiiancbo Straliloiigattiingon sc/hoii in don ohorston Schiühtüii der 
Almosiihilre so starlc absorbiert -wordon, dass wir am Grimdo dorsolbon auf dorciii IntonHitllt gar niesht m(3br 
schliessen können. So liegt z. B. die dusHersto Grenze des ultravioletten Srokinini.s nachConiu bei /i. Ü.29, 
während es doch klar ist, dass die Sonne auch Strahliiiigun weit joiiHoitH dieser Wellonlllngo aussendot, da man 
ja Strahlen bis A = 0.19 im Laboratorium leicht orzorii^en kann. Einem lehrreichen Beweis fiU* die variable 
seloktivG Absoiptiüii der Atmosphäre liefert die Erfahrung von Crova, dass der Transmissionskoefflziemt (q.) um 
si» grösser herauskommt, je kleiner die bo rechnete Solarkonstante. Wenn dh» Wilrmostrahlung, diu auf das 
Aktinometer fällt, schon durch Absorptionon in den höheren Schichten von dini leichter absorbiorbaren Strahlen 
befreit ist, so erscheinen die unteren Scliiohtun diathormaner, die Solarkonstante aber fällt kleiner aus. ES' 
ergaben z. B. sieben Serien von Mes-sungen: auf dom Mont Vontoux (20Ü0 m) Solarkonstante 2.41, mittl. q =^0.58, 
zu Montpellier S.-K. =2.17, q = 0.G2. 

Die Beobachtungen auf Bergen gehen stets höhere Werlo filr die Solarkonstanto als die in der Niederung. 
Z. B. Violle: Montblanc: 2.54, in der algori.schon Sahara nur 2.4Ü. 

Crova fasst seine Boobachtungsorgehnis.se in folgonden S.'ltzeii zu.sammon: 1. Die Solarkonstante hängt 
z, T. von der Soohöho ab, in welcher die Beohachtungon gemacht Averdoii, sie nimmt mit dor.solhon zu. 
2. Der Grad der Polari.sation dos diffusen Himmel slichtes scheint mit der (scheinbaren) So]arkonHtant (3 zu wachsen, 
d. i. mit der Eeinheit dG.s Hinimols lund der Di.'ithormansie der Atmosphäro. 3. Die Diathürmansio für eine 
Strahlung variiert im umgekehrten Sinne mit der Ahsori^tion, die diosolbe schon erlitten hat, und scheint doslialb 
in grösseren Höhen kleiner zu sein als im Meerosnivoau. 4. Die fortwährenden Verändorungou der Intensität 
bestehen auch auf dem Mont Ventoux (2000 m), aber in geringerem Masse (s. die später folgenden Fig. 2 u, 3). 
5. Die Depression der Intensität d(;r Strahlung um Mittag oxistiort auf dom Mont Vontoux wie in Montpellier 
und Kiew, der Sitz derselben liegt also in atmosphärischen Vorgängen fiher 2000 m. 

Es sind dies jedenfalls Kondensationsvorgängo, leichte Nohol in der Höhe, die von unten unsichtbar sind. 
Die cyanometriselien Messungen ergaben eine Abnahme der blauen Farbe dos Himmels um Mittag, die Polari- 
sation wird geringer infolge des woissen nicht polarisierten Lichtes jener leichten unsichtbaren Wolkonschichtoxi. 

Chwolson möchte 'die Berechnung der Solarkonstanto hioss aus Beobachtungen bei verschiedonon Sonnen- 
höhen ganz verwerfen. Knut Angström verzichtet in seiner jüngsten Abhandlung überhaupt auf deren Be- 
rechnung. 

2) Beobachtungen auf dom Faulliorn 2680 m (Fürbo.s) und zu Brionz (Käratz). Erstoro geben (nach Forbes’ 
Formel) 3.25, lotztere 2.60, wenn die Herschelscheu ,,Aktinien“ durch Multiplikation mit 0.00725 auf Gramm- 
Kalorien pro Quadratcentimeter reduziert werden; die einfache Larabortseho Formel würde nur 2.2 gehen. 

3) Aus Beobachtungen am Mt, Whitney, die Messungen am gleichen Orte zu verschiedouGU Tageszeiten, 
lieferten die sicher zu kleinen Werte 2.05 bis 2.26. 
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Neuei e Messungen dei Solai konstante liaben nack verschiedener Beiecli- 
nungsmethode eigeben Rizzo (September 1897 auf dem Monte Rosa m 3557 ml 
2 6 oder 3 1, Giova und Hansky (auf dem Montblanc in 4810 m im gleichen 
Monat) 3 1 bis 3 9’) 

Den Einfluss dei abnelnnonclen Dick(‘ dei atmospluiiisclien Scliiclitcn auf die Intensität dei 
Sonnenstialilung ei sieht man aus lolgendem Beispiele 

liizzo, Septeinhei 1807 am Munte Itosa 


Olt 

Mompantei o 

Ti ue( 0 

Casa d’Asti 

Roccia melone 

Hohe m 

501 

1722 

2834 

J537 

Luftdiuck mm 

722 

622 

544 

499 

Intensität led auf Zenitstancl 

1 61 

1 98 

2 09 

2 13 


Auf dem Montblanc fand Yi olle (4SI 0 in, 4.30 mm Luttdiiick) 2 39 Kaloiien (icd auf Zeiutstand) 
In den Niedeiungen kann man nui im Wiiitei bei sein klaici Luft alinlicli hohe Yeite fui die 
Solaikonstante eihalten, wie sonst nui auf hohen Beigen, so fand Savolict tui selbe ob an einem 
sein kalten (Mittags — 19"j klaicn Wmteitag im Kontinentalklima, bei einem Dampf duick \ou bloss 
0 8 m (28 Dez 1890) Die Abhängigkeit dei Weite fui die Solaikonstante von dem Ziistmde dei 
Atmosphaic crgiebt sich daiaus, dass selbst ein so ausgczciclmetei cifahicnei Beobachtoi wicEio\ <i 
an den zwei besten ausgewahlten ganz klaien Wintei tagen zu Älontpelliei so diveigeiite Weite wie 
190 (8 Januai 1875) und 2 32 (4 Januai 187b) eiliielt Langli-y bemeikt, almliclie Eii<iliiuiigin 
gemacht zu haben 

Wn wollen bei dei Unsicheiheit auch dei besten Resultate gleichsam als 
konventionelles Mass den von Langley angenommenen ßetiag dei Bonnenstiahlung 
von lund 3 Kalorien in der Folge in Rechnung stellen Die Waimemenge, welche 
die ganze Eide im Laufe eines Jahres von dei Sonne eihalt, betiagt dann, da 
die in jedem Moment aufgefangone Stiahlcnmenge sein nahe durch die Flache eines 
grössten Kreises der Erdkugel lepiasenticrt wird 

3 X 60^^ X 24^ X 365’/4^ X R^^ = 20116 X 10^^ Giamm-Kaloricn. 

Um von dieser Waimemenge eine besseie Voi Stellung zu bekommon, bciechnet 
man gern die Dicke einer Eisschicht von dci Oberfläche dei Erde, welche duich 
diese 'Wärmemenge geschmolzen werden konnte Man findet dafui 5377 cm 
Am Äquator empfangt ein Quadiatccntmietci jährlich 481750 Kalorien Diese 
winden eine Eisschicht von 6567 cm Dicke schmelzen oder eine Wasserscliichi von 
818 6 cm vei dampfen können Wollte man mit der Solaikonstante 4 lechnen, so 
wurden diese Zahlen um ein Diittel giosser ausfalleii. 

Die besten Aktinometer (odei Pyiheliometei nach Pomllots Bezeichnung clei ahsolutmi 
Aktinometer) sind gegenwärtig das von 0 Chwolson nach K Angstioms Piinzip und dis jungst 
^on diesem selbst konstiuieite Instiumcnt '*) Zwei ganz gleiche mit Russ ubeizogene Kupfci platten, 
welclie die Bestiahlung mogbehst vollkommen absoibieien, sind mitemandei und au&&eid(*m mit einiun 
cmpfindliclien Galvanometer verbunden Wiid die eine Platte dei 8ounenstrablung ausgesetzt, di(‘ 
andeie beschattet, so entsteht ein Thei mosti oin , w'-elchei dem Tempei atuiuiitei schied piopoitional ist 
Die Galvanometei ausschlage können leicht in Tempei atui mass umgesetzt weiden Dei Voigangwiid 
oftei wiedeiholt und abwechselnd bald die eine, bald die aiideie Platte beschattet Die eine Platti' 
uiiteiliegt dann stets dei Einstiahlung, wenigei dem Waimeveilust durch Ausstiahlung, che andeie 
ganz gleiche iiui diesem, die Tempei atuiclifteienz entspiicht also um dei eiw.iimenden Wnkiing dei 
Soimeusüahlung Die Messungsei gebinsse sollen bis aut 1 Pioz sicher sein (0 Clnvolson 
Aktmometnsclie Untersuchungen zui Konstiuktion eines Pyiheliomoteis Wild Rep B XV t Xi 5, 
1893 ^ Wiedemann , Annalen B 51 (1894) S 396 Schukew itsch, Akt-Beob in Pawlowsk R(‘p 
B XYII Xi 5 1894 K Angsti om, Intensite dela ladiation solaiie Soc R Upsala 1900 ) Eine wichtige 


U kiii/o, Eecenti misuie della Costantö solare Acc R di Toiiiio 1898 Peinter bringt an Kiz/os 
Resultate eine Korreltui von 0 8 an nnd ist der Ansicht, dass die Solaikonstante niolit unter 4 0 Kalouen betiagt 
(Met Z 1898 S 105 ) Rizzo dagegen glaubt nach einei neueilichen Diskussion aller Messungen die Sohii- 
küiistante nui zu 2 5 bis 2 6 ansetzen zu können, was sioheiiich ein zu kleiner Wert ist 

DieFlussigkeitswärme des Eises zu 80 Kalorien angenommen und das Gericht eines Knbikcentimotor Eis 
zu 0 917 Giamm, um diesen zu schmelzen sind demnach 73 4 Kaloiien notig Nach Pettersson ist die Flüssig- 
keitsukime des Eises untei 0^, von —1 his —6, ca 77 Xiohols fand die Dichte iiatuilichen Eises (Eiszapfen, 
massiver Eisblocke) bei 0° 0 918, die des künstlichen Eises 0 91b Verdampfungsuarme hei 269= 288 5 Kalorien, 
3) Eine Übersicht der Methoden der Messung der Sonnenstrahlung findet man bei Seheiner, Strahlung 
und Temperatur der Sonne, S 17 etc 
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Unterstützung finden die direkten aktiiiometrisehen Messungen durcli die Konstruktion von Aktino- 
graplien, da selbst an den heitersten Tagen die Intensität der Soiinenstralüung uamentlicb um Mittag 
herum fortwährend sehr grosse Schwankungen zeigt. Bisher haben namentlich Crova und Ang- 
ström solche Apparate, welche die (relative) Intensität der Somienstrahlung kontinuierlich aulzeichnen, 
konstruiert, Chwolsoii einen solchen versprochen. Die für die Wärmeökonomie der Atmosphäie 
ausserordentlich wichtige Frage nach den 'Wärmesummen, die unter verscliiedenon Breiten und 
Klimaten der Erdoberlläche wirklich zugestrahlt werden, kann nur mittelst der Aufzeichnungen 
solcher Apparate Beantwortung finden. 

Das einfachste und natürlichste Ahsorptionsg<‘. setz ist das schon von Lambert 1729 (unab- 
hängig auch von Bougucr) aufgestellte, welches Pouillet zur Berechnung seiner Beobachtujig<m ver- 
wendet hat. G-iebt es keine selektive Absorption, wird also jede Strahlengattung in jeder Schicht 
um den gleichen Bruchteil geschwächt, und lässt die erste Schicht den qteiiTcil der Strahlung l 
durch, so fällt auf die zweite der Betrag Iq, von welchem in dieser wieder der qte Teil ab- 
sorbiert wird, somit nur an die dritte Schicht kommt u. s. w. Man sieht, dass, wenn die ganze 
Dicke der homogen gedachten Schicliten d ist und q der Transmissionskoeffizient die durchgdassom* 
Strahlung I' = Iqd sein wird. Stellt man zwei Messungen bei verschiedenen Sonnenhöhen, also 
verschiedenen d an und darf man annelmien, dass q inzwischen unverändert geblieben ist, so erhält 
man zwei Gleichungen, aus -vv^olclKm man 1, die Solarkonstante, und q berechnen kann. 

Was d anbclangt, so überzeugt man sich durch cune kleine Konstruktion leicht, dass bei der 
geringen llöhe der wirksamen Atmosphärcnschicliten gegenüber dem Erdhalbmesser, die Dicke d('r 
diircli'Jiraiilh'ii Schichten bei der Zenitdistanz z der Soimc gleicli 1 : cos z, also ~ sec. z gesalzt 
werden darf (nahe bis z = 80» etwa), wenn die Atmospbäreiiliöbc (Diidce beim Zonitstand der Sonne) 
gleich 1 gesetzt wird. Man kann also nach der Konmd rechnen l' — Iqsee /. 

Die Atmosphäre ist nun allerdings kein so (‘iiüäclies und homog(me.s Mittel, wie diese Formel 
es voraussetzt. Zudem übt sie auf die zn«Mnun'’uge«on/i,. Strahlung d(u- Sonne eine selektive Ab- 
sorption aus, so dass obige Formel nur .■•:r ö-i-- ■/.■'■le Slralileiigattuiig gültig ist, welche jede 

ihren eigenen Transmissionskoeffizienten q iiai. 

Langley bat gezeigt, dass desbalb ein allgcmeiiuT oder mittlerer Transmissionskoöffizicnt- 
stets etwa« zu gyneej ausfällt, und dass man Ixü Anwemdung der Lambertsclien Formel für die 
gesamte >. ’.J.iiJuu- d'- Solarkonstante I etwas zu klein evbalten muss. Indes haben Abney und 
Micbalke es wahrscheinlicli gemacht, dass wenigstens für das sichtban^ nncl photograpliisclui 
Spektrum praktiscli ein allgemeines q in die Bcclinimg gesbült vv(‘.rdeii darf, nach Fröhlich gilt 
das auch noch für die gesamte Strahlung. Langley aber hestiminte durch äusMorst mühsame 
Messungen mittelst eines von ihm koustniicrien Apparates (Boloinehir) di(i relativen Wärme- 
wirkungon jedes einzelnen Spektralgehiotcs bei verschiedenen Dicken dtu* Atmosphäre, und herocli- 
iHie daran« den Transmissionskoeffizienten q für jede einzelne Strnhhmgattimg. So wurde er in d(ui 
Stand gesetzt, die Intensität jeder Strahlung an der Grenzen der Atmosphäre l)erechnen zu können. 
Trägt man diese Intensitäten in riclitigen Abständen als Ordinaten auf einer Ahseissenachso auf, 
auf welcher die zugeböngen Wellenlängen verzeichnet sind, so giebt die Tjiifui, welche, die Endpunkte, 
verbindet, jene Kurve, welche die Eiiergievertcilung im Sonnenspektrum au der (Ireiizts der Atmosphär<( 
darstellt, und deren Flächeninhalt der Intensität der gesamten Strahlung, also der Solarkonstanti! 
proportional ist. Der Vergleicli dieser Fläche mit jener, welche man durch Messung der Energi(^- 
vcrieiluiig an der Erdoberfläche erhält, ergiebt, um wie viel mal grösser die fh'samtsli-jihliiiig au 
der (bvnzt! der Atmosphäre ist. Das SV;‘rm(‘i'qn’"ubmt der FVhdie, die von der EuerglMiurvu! an 
der Erdoberfläche umschlossen ist, kann mi:ii : i.- ; Ki'i «;• .■•i.-i-v*' o Messungen direkt bestimmen, und 
die Multiplikation mit dem Proportionalitätsfaktor giebt dann die Wi’'rme«trahlui\'jr der Smuu' an d(-r 
Grenze der Atmosphäre. So erhielt Langley den Mittelwort von Ih{>7 ihr *!i-' ''(■1;. .u-:. :.i -A) 

Langley hatte hei seiner Borcclmung der Solarkonstante auf das Felihm grössunau* Strahlen- 
mengen im dunklen Teile des Spektrums infolge der Ahsor]>tion dos Wassc'rdampleH und d(M' 
Kohlensäure noch nicht genügend Kücksicht genominen, ist K. Angströni <'i:igi-irci<'ii. 

Zunächst fiel es demsclhen auf, dass Langleys Transmissionskoöfliziontcn keine u'oi’.'i'r'UMh- [•Irk'iu-nug 
geben für die starke Zunahme der Som'nnctrnbluT'.ij: bei kleinen Dicken m - i) r>i* > ■:. 

Schichten, also hei Zunahme der S«.; :.ri ■■"'l: . D!- - weist deutlich darauf bi:i. li.s" <i -i- 

dilfusen Reflexion (für welche Langleys Koeffizienten gdteii) auch die eig(mtlic,li(’i Al)sorptiou 
eine grosse Rolle spielt. Indem nun Aiigström nach L(icber annimmt, dass hei einer Scliiclitcn- 
dicke 3 die in das Gebiet der CO 2 “ Absorption lalleiideu Strahlengattimgim schon völlig absor- 
biert sind, hereclmet er die Solarkonstante aus den Messungen hei Schichtendieken > 3 und 
findet I == 1-56, q = 0’786. Hierauf stetzt er, gestützt auf Lechers BeohachtungCin ITu* die in das 
Gebiet der CO 2 -Absorption fallende Strahl cmmingo q' = 0*134 und findet diese letztivnm dann 
gleich 2*45. Die gesamte Strahlung entspricht den* Wärme, be.ider Jutensitäten, somit I ~ 4. B<'i 
dieser Berechnung dürfte wohl der Anteil der dunklen Strahlung an dtu* Solarkonstant(^ doch 
zu gross ausgefallen sein. (Knut Angström in Wied. Annalen, B. XXXIX. 1800.) 

Von den älteren aktinoinetrischen Messungen sind namentlich jene von J. Soret in Genf 
loluTcich. Soret fand die Sonnenstrahlung hei gleicher Somuoiliöhe im Winter wärmer als iin 
Sommer, ebenso in trockener Luft gegenüber feuchter. ,, Rauch, Staub etc,, trülxm zwar die Ijuft, 
verringern ihre Durchsichtigkeit, lassen aber die Wärmcstrahlen unberührt.“ Bei 00<> Sonmoiböhe 
zeigte sein Aktinometer in Genf (400 m) l5*3o, auf dem Bosson-G hitscher (2500 in) 17*3'’, auf 
dem Montblanc (4810 m) 18*6° (korr. Werte). Es geht also, sagt KSorct, auf dem Wege von 

1) Eine Üborsiclit der boziiglichoii Untersuchungen Langley’ s giebt Pe unter in Mot. Z. 1886. S. 193—1^07. 
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4:4:00 m ^/e dei W.umestialilung veiloien 8oiet veiziclitete ahm claiaiit, eine Solai konstante zu 
beiechnen, weil manche Stialilengattungen rlei Sonne selbst aut bolicn Beigen schon ganz 
teblen dmfteii Comptes lendus clei Paiisci Akademie Septcmbei 18G7 Association üan 9 aise 
Boidcaux 1872 

Schukewit.sch bestätigt die Abnahme dei Stiahlung mit dei Zunahme dei absoluten 
Feuchtigkeit (Wild Itcp B XVII) Die tolgcnden ]V[itt(‘lzalilcn geben einen Beleg datui 
(Sonnenhöhe 24—45“, die einzelnen Reihen stimmen abei nntiaeinandei) 

Danipfdiuck 1 2 — 5 0 — 9 10 — 13 16 — 17 in 

Intensität m Kaloiien 140 131 1 26 1 22 t 13 

Die einzelnen Beobachtungen abei zeigen <iuch Umegelmassigkeiten in diesei Abhängigkeit 
Die Unteisuchungen von Violle stehen in den Ann de Cliim et Phys (6) X 1877 und XVII 1879 

Temperatur dei Sonne Unter Tempeiatur der Sonne hatte man jene 
Temperatui zu verstehen, welche cm Koiper von demselben scliembaien Duich- 

messer wie die Sonne (32') besitzen muss, damit ci unter Voiaussetzung eines 

gleichen mittleien Emis&ionsveimogens wie die Sonne in gleicher Zeit dieselbe 
Quantität Waime aussendet Unter Annahme des Stefanschen Stiahlungsgesetzes 
(nach welchem die Stiahlung der 4 Potenz der absoluten Tempeiatur propoi- 
tional ist) und eines Emissionsvermögens gleich dem des Eusses, nahem sich die 
mit lecht veischiedenen Solaikonstanten berechneten Tempei atmen der Sonnenobci- 
liache in bemerkenswerter Weise 

Solarkonst nach Pouillet Secchi Violle Soret Langley Wilson n Gray 

Sonnentemp 5600 5400 6200 5500 6000 6200 

Scheiner giebt dem nach Kurlbaiim erhaltenen Weite von lund 7000^ den 
Vorzug Derselbe ist mit der Solai konstante 4 heiechnet, welche Scheinei mit 
Eucksicht auf den Umstand, dass die Solai konstante infolge der unvollständigen 
Absorption des Eusses odei Platmschwaizes zu eihohen ist (um 5 — lOProz), für 
den wahrscheinlichsten Weit halt Aber selbst eine Solai konstante von 5 Kalo- 
iien wurde nur 7700 geben Es ist also ziemlich sicher, dass die Sonnen- 
tempeiatur im Minimum zwischen 6000 und 8000 hegt ^) 


Sckeiner, Straliluiig und Tempeiatur der Sonne Leipzig 1809 S 38 etc 



1. Buch. 

Die Temperaturverliältiiisse der festen und tlüssigen 
Erdoberfläche und der Atmosphäre. 

Einleitung. 

Die Verschiedenheiten der Wärm o. Verteilung in der Atmosphäre in horizon- 
taler und vertikaler Eichtung sind es, Avelche Luftdruckänderungen, Luftströmungen, 
örtliche Verdichtungen des Wassergehaltes der Luft und damit die ganze grosse 
Mannigfaltigkeit der sogenannten Hydrometeorc hervorriifeu. Man hat daher die 
Atmosphäre geradezu eine Wärm cm aschine genannt, welche hauptsächlich am 
Äquator geheizt wird, und die an den Polen ihren Kühlraum hat. Die Unter- 
suchung der Temperaturverteilung in der Atmosphäre in horizontaler und in 
vertikaler Eichtung und deren Variationen in der täglichen und jährlichen Periode 
ist deshalb die erste und eine Hauptaufgabe der Meteorologie. 

' Begriff der Lufttemperatur und die Mittel zu deren Bestimmung. 
Man hat zwischen wahrer Lufttemperatur und „klimatischer Toinp(n*atur^‘ einen 
Unterschied gemacht. Die Hervorhebung dieses Unterschiedes ist wichtig. Ein 
richtig zeigendes Thermometer, das frei in der Luft aufgestcllt wird, giebt in der 
Mehrzahl der Fälle nicht die Temperatur der Luft an, sondern Je nach den 
äusseren Verhältnissen und der Beschaffenheit des Thermo metergefäss es eine 
höhere oder niedrigere Temperatur, als die Luft in der That an dieser Stelle hat. 
Der Grund liegt darin, dass das Thermometer seine Temperatur nicht bloss von 
der Luft, sondern auch von den durch dieselbe liindurchgehenden Wärmestrali- 
lungen verschiedener Herkunft auch aus der Umgebung empfängt, oder einen 
Wärmeverlust durch Ausstrahlung gegen die Umgebung erleidet. Die Luft selbst 
am Orte des Thermometers absorbiert diese Strahlungen fast gar nicht und 
strahlt auch wenig Wärme aus, sie hat daher eine andere Temperatur, als sie das 
Thermometer zeigt. Man muss daher die strahlende Wärme von dem Thermo- 
metergefäss abhalten, wenn dasselbe die Lufttemperatur zeigen soll, das Thermo- 
meter soll seine Temperatur nur durch Berührung mit der Luft, bloss durch 
Wärmeleitung erhalten. Darin liegt die grosse öchwierigkeit der Bestimmung 
der Lufttemperatur. 

Die Temperaturwirkung, der wir an irgend einem Orte ausgesetzt sind, ist all(n*dings gl(Mch der 
Summe der Einwirkung der LuftOnnperatiir und der strahlenden Wärme der Sonne und der i:mg(!l>ung, 
es ist das die eih-Iuivc'. Temperatur, die auf alle Organismen wirkt, sie hceinlLusst und die man daher 
passend „klimatische Temperatur“ genannt hat. Der Wärmezustand der Atinospliäre, welcher als 
bewegende Kraft auftritt, wird aber durch die ,,Luftwärmc“ bestimmt, sie ist es, welche die Luft 
specitiscli leichter oder schwerer macht und die Luftmasson in Bewegung setzt. Darum messen 
wir die Luftwärme und schliessen die strahlende Wärme aus, welche durch die Luft hiudurcii- 
geht, ohne ihre Temperatur zu erhöhen. 

Wir haben aber überdies für die Messung der klimatischen Temperatur auch gar kein 
Instrument, denn ihrer Katur nach ist die klimatische Temperatur ganz und gar abhängig von 
der Natur des ICörpers, der ihr ausgesetzt wird, der Wärmeabsorptionsfähigkeit seiner Oberfläche. 
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Sie ist deshalb individuell sein veischieden und auch aussei oi deutlich abhängig von den zufälligen 
Veihaltmsseii dei Umgebung des Koipers, von welchei ei Wanne duich Stiahlung emptangt odei 
au sie abgiebt Die Angaben eines dei Waimestiahlung dei Umgebung ausgesetzten Theimo- 
meteis können dahei aut genüge Entfeinungen hm leeht veischieden sein und haben deshalb 

nur ganz lokale Bedeutung i , 

Dasselbe gilt m noch hoheiem Masse von den Angaben eines dei Sonnenstiahlung dnekt 
ausgesetzten Theimometeis Die „Tempeiatui m dei Sonne“ hat meteoiologisch gai keine Be- 
deutung Dieselbe lallt veischieden aus, je nach dei Glosse, Foim und Beschatienheit des 
Theimometeigetasses und ist zugleich von dei nächsten Umgebung desselben, namentlich abei 
auch von dei Staike dei Luftbewegung abhängig 

Zu vei gleichenden (nicht absoluten) Messungen dei Intensität dei Sonnenstrahlung an 
vei sein edenen Olten hat man Theimomctci mit geschwaiztem Getasse in emo staik lultvei dünnte 
Glaskugel eingeschlossen (Schwai zkugclthei mometci im Vakuum) Daduieh schliesst man 
die dunkle Warinestiahlung dei Umgehung ziemlich aus und zugleich die Waimefoitluhmng 
durch den Wmd, sowie auch die Ahkuhlnng duich konvektive Süomungen im Innern dei Glas- 
kugel Die Angahen solchei Theiinometci sind dahei nicht mein so eihobhch staik beeinflusst 
und können deshalb emigeimasseii veigleichbaie Weite fui die lelative Intensität dei Sonnen- 
strabluug lietein, wenn sie wegen dei veiscliiedenen Diatbeimansio (Dicke und Bescliafienlieit) 
der Glaslmlle voiher nntemandei vei glichen woiden sind G 

Gesollt man dem Schwai zkugeltheimometei noch em analog adjustieites mit blankei Kugel 
hei, so gestattet die Diflcienz dei Tempeiatui angab eii diesei beiden Tlieimomctei einen beiläufigen 
Schluss aul die absolute Intensität dei Soimenstrahlung^) selbst (Aktinometei Arago-Davy) 

Tliermom eter und Thermometerskalen. Die Quecksilheitlieimometer dienen 
am besten zur Bestimmung dei Tempeiaturen über — 39® 0 ( — 38 2® F), bei 
tieferen Tempeiaturen müssen aber an deren Stelle Wemgeistthermometer tieten 
Letztere sind weniger empfindlich und können sein falsche Temperatiiiangabcn 
liefern, wenn sie nicht mit veiifizierten Tliei mometern soigfaltig verglichen woidon 
sind Die thermische Ausdehnung des Alkohols diffeiieit staik von jener des 
Quecksilbeis und vaiiieit auch sehi mit der Zusammensetzung desselben Viele 
der tieferen Tempeiaturgrade, die bei alteien Polarexpeditionen gemessen worden 
sind, bleiben deshalb lecbt unsicher Der Weingeist dampft auch bei etwas 
bolleren Tempeiaturen ab und kondensiert sich wieder im oberen Teile des Thermo- 
meters, das dann falsch zeigt 

Bei allen Thermometern besteht die Tendenz, mit der Zeit den Nullpunkt 
zu erhöhen Man soll deshalb nur Haitglastliermometei (Jena- Glas, verie dm) 
verwenden und selbst bei diesen von Zeit zu Zeit den Nullpunkt (m reinem tauen- 
den Schnee^)) verifizieien 

Als Normaltbermometer, auf welches die Angaben aller Theimometer zu 
beziehen sind, bat man das Wasserstofftliermometer angenommen (fiulier das Luft- 
therraometer). Die Abweichungen eines kalibrierten Quecksilbertliermometeis 
aus Haitglas von den Angaben eines Wasserstofftbermometeis sind (fui meteoro- 
logische Zwecke) ganz unerheblich (bei 10® 0*05, 20® ~1-- 0 08, 30® -f- 0 10 und 

bei 40® + 0 11). 

Das Alkoholthermometer zeigt bei — 70® der Hydiogen- Skala — 63®, das 
Toluenthermometer — 56 6® Trotzd.em wäre das Toluen vorzuziehen, weil es weit 


1) Man kat sie namentlich, dazu henutzen wollen, um etwaige periodische Änderungen in der Intensität 
der Sonnenstrahlung bequem beohachten zu konuen 

^)Ferrel hat eine Theorie dieses Aktinometers gegeben Ans den Temperaturdifferenzen solcher Thermo- 
meter an einem kalten klaren Märztage mit starkem NW-Wind beieehnete er die Solarkonstante zu 2 3 , ein 
leuchter warmer Maitag lieferte für dieselbe nur den Wert 2 0 Aus dem Umstande, dass die Temperatur- 
differenz solcher Thermometer, die Mittags über 20° betrug, nach Sonnenuntergang hei klarstem Wetter auf 0 
herahsinkt, urteilt Ferrel weiter, dass keine meikliche Strahlung des Eanmes (und der Sterne) existiert 
Temp of the atmosphere Professional papers of the Signal Service Nr XIII Washington 1884 S 41 etc 
Met Z XtX, (1884) S 386 und S 500 und Maurer B XX, S 18 

3} Trockenes Eis kann eine Temperatur erheblich uuter dem G-efnerpunkt haben, ebenso ist im Innein 
grosserer Eisstücke die Temperatur meist unter Null 
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leichter von stets gleicher Eeinheit zu erhalten ist. Bei — 70^ können Thermo- 
meter mit „chemisch reinem^‘ Alkohol gefüllt um 1 ^ voneinander differieren. 

Von den Thermometerskalen kommen jetzt nur mehr die nach Celsius 
benannte 100 teilige Skala und die Fahrenheitskala in Betracht. Die Skala nach 
Reaumur findet in der Meteorologie keine Verwendung mehr. 

Der Nullpunkt der Celsiusskala ist bestimmt durch die Temperatur des 
tauenden Eises, der Skalenteil 100 durch den Siedepunkt reinen Wassers bei 
einem Luftdruck von 760 mm (reduziert auf das Meeresniveau und die normale 
Schwere unter 45® Breite). Die Fahrenheitskala zeigt beim Gefrierpunkt des 
Wassers 32® und beim normalen Siedepunkt 212®, der Fundamentalabstand zählt 
deshalb 180 Skalenteile, 5 Celsiusgrade kommen auf 9 Fahrenlieitgrade, ein 
Grad Fahrenheit ist = 0'5555... Grade Celsius. 

Es war Hu 3^ ge ns, der (Jan. 1G65) zuerst emplblilcn liat, den G-elrierpunkt und den Siede- 
punkt des Wassers zu Fixpnnkten des Thermometers zu wühlen. Aber erst Fahrcnlicit (geh. 
168G zu Danzig) liat in seinen späteren thermometrischon Versueheii diese Eixpunkto an seinem 
auf anderer Clrundlage geteilten Th(‘,rmometer bestimmt. Seine ersten Thermometer zeigten 90^ 
unter Null in einer Mischung von Eis, Wasser und Se(^salz und 90<^ über Null bei Bliitwürm(‘ 
(im Munde oder in der Achselhöhle eines gesunden Menschen). Später (1714) teilte er sein(3 
Skala auf den Hat von BoeiTiave nach dem Duodecimalsysteni in 24 Teile. Null entsprach der 
Temperatur in jener Kältemischuug und zugleich der grössten Kälte in Holland, wie sie im 
.lahre 1709 beobachtet worden war, die mau üherhaupt luv die grösste Je dort erlebte hielt*, 
24 der Blutwärme, 12 also einer gemässigten Temperatur 1 bcilüiilig d.-r mittleren Temperatur 
von Holland). Später wurde jeder dieser (-irradc in vi(‘.r Teile geteilt, hei Blutwärmo zeigte der 
Thermometer dann 96. Im Jahre 1721 tauchte Eahreiiheit sein Thermometer in eiiui Mischung 
von Eis und Wasser, es zeigte da 320, und 1724 bestimmte er den Siedepunkt des ll(‘,g(‘n- 
wassersOi nachdem er sich ein Oiio(*k‘adbe”thenuometer konstruiert hatte, zu 2t2o. Man hatte 
bisher stets nur mit gefärbtem .Xllmi-n! g.-fÖÜ:. 'I’li.-r.i-oineter benützt. Dies id 'u.. Eü'-ii hurg 

der so verbreiteten Fabreuheitscheu Skala und der befnuudlichen Teilung dos ii'.id.rt-irin..--- 

in 180 Theile. 

In Betreff der hniuh^rtteiligeii Skala ist zu bemerken, dass Li 11 ne es war, der zuerst den 
G-efrierpunkt mit 0, den Siedepunkt mit 100 bezciclnict hat. Celsius (g(d). 1701 zu Upsala) be- 
zeichuete den Siedepunkt mit 0. 

Die jetzt nacli Reaumur (geb. 1G83) genannte Skala (0 Gelriorpunkt, 80^^ Siedepunkt des 
Wassers) ist ganz verschieden von der ursprünglichen Reaumurskala. 

Burkhardt, Die Erfindung des Thermometers, Basel 18C7. E. Renou, Histoire du Thor- 
mometre, Paris 187G. Ostwald, lOassiker, B. 57, Abhandlungen üh(T ThermometHe, Leipzig 1894. 

Die englischen Alkoliol-(Glas-')T[Tiermonieter sind meist unterhalb 32® derart 
graduiert, dass sie im gefrierenden Quecksilber — 37*9® F. (38‘85® C.) angeben, 
sie haben einen dritten Fixpunkt. Der wahre Gefrierpunkt des Quecksilbers ist 
aber — 39*2® C. ( — 38*6® F.) am französischen llartglasthermometer, oder — 38*8® 
der Hydrogen-Skala. 

Die Verwandlung der Fahrenheitskala in Celsius erfolgt dadurch, dass man hei Tempe- 
raturen unter Null (negativen Graden derselben) dieselben um 32 erhöbt und dann mit 0-55 . . 
multipliziert, d. h. die Hälfte nimmt und Vio» sowie ein Vioo dieser Hälfte noch hinzu addiert, 
was im Kopfe geschehen kann. Bei Temperaturen über Null (Fabrcnlieit) zieht man vorerst 32 
ab und wendet dann das gleiche Vcrlähreii an.®) 

3) Falironheit erkannte audi, dass der Siodopnnkt des Wassers mit dam BaromoterMtand variiert. 

2) Auf Grund von B. Stewarts Bestimmung do.s Gefrierpunktes zu — 37.03 naoli dom Ijuftthormomotor. 
Der Siedepunkt der Talirenlioitskala 212^ wird meist definiert als Siedepunkt dos Wassor.s bei 29.000 ongl. Zoll 
Luftdruck in der Breite von London. Dies entspricht sehr nahe 700,03 mm unter 450 ßj-oito, so dass dann 212^ 
fast völlig genau den normalen Siedepunkt darstellt. C. Cliroo, Notes on Tliormomotry. Phil. Mag. Vol. 45. 
March 1808. 

3) Beispiele: —50» F. = — 82° x 0’55 . . . = —41*00 = — 45*550 Cels. 

—4*10 

—•41 

—■04 

900 p. — 580 X 0*55 , . . = 29*00 =: 32*220 Cels. 

2*90 

29 

3 
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Theimometeiaufstelliing 


Ein Griad Reaiiinui ist — CVl&ms JMan addioit doslialb ciu Vi( 3 itel hinzu, W(‘nu inai 
E m C-Giade veiwandeln \\ill (16o R =20" C), odei inan dividioit diiich 8 und inultiplizuu 
den Quotienten duicli 10, was dasselbe ist, abei ott bequcinei <i scheinen mag, 2G # R = 33'» C 
Eie Fahienheitskala ist noch in allen Landein englischei Zunge, selbst in wisst nschalt 
liehen Welken üblich Als ein Yoiteil denselben wiid angeluliit, dass man wemgt'i mit iiega 
tiven Giaden zu lechnen hat, und dass den Giad kleinei ist, weshalb es viclladi giaiugt, da 
Tempel atiii nui in ganzen Giadeii anzugeben G 


Tliermometei aufstellung: Dieselbe soll zwei Bedingungen erfüllen Daj 
Thermometei soll erstens seine Tempeiatur nur duicli die Beruliiung mit dei um 
gebenden Luft ei halten, also nui dmcli Warmeleitung, und es soll zweitem 
an einem Orte aufgestellt sein, wo die Lufttemperatur nicht lokal beeinflusst ist 
sondern wo die in der weiteien Umgebung in beiläufig gleicher Hohe heu sehender 
Temperatui Verhältnisse stets möglichst rem und lasch sich einstellen 

In ersteiei Hinsicht ist zu bemerken, dass, je klemei die blanke Theimometci 
kugel ist, sie desto wenigei von der Strahlung beeinflusst wiid Vei sieht man si( 
aussei dem mit einem glanzend polierten Silbeiubeizng, so wiid fast keine Stiahhm^ 
ahsoi hielt und das Thermometer giebt ohne Schatz nahezu die Lufttempeiatui an 
In der Beobachtungspraxis sucht man die Theimometei gewöhnlich diircl 
möglichst luftige Beschirmungen 2) gegen die Waimestrahlung der Sonne, sowie 
gegen jene der Umgebung zu schützen, zugleich abei auch gegen den Regen 
da ein nasses Thermometei unter die Lufttempeiatui sinkt 

Aber auch bei der besten Beschiimung wiid man die Emfliisse (auch) dei 
(dunklen) Warmestiahlung dei Umgebung auf die Thermometer niclit völlig aus 
schhessen können, dieselben werden, bei dei langsamen Übeitragung dci Luft- 
warme durch blosse Leitung^), stets eine von dei Lufttempeiatui etwas abweichende 
Temperatur angeben Deshalb soll aussei dem duich starken Luftzufluss zu dein 
Thermometergefass der Einfluss der W^ciimestiahlung möglichst eliminieit werden 
Die Thermometei sollen zu diesem Zwecke einige Zeit voi der Ablesung einem 
lebhaften Luftstiome (aus der freien Umgebung) ausgesetzt, also kiaftig vcnülieil 
werden 


Auf diesem Prinzipe der möglichsten Eliminierung der Strahlung seinflusso ai 
die Thermometer durch gesteigerten Luftzutiitt zu denselben beruht die Anwendmi 
der sog Schleuder thermometei , sowie auch das Assmannsche Aspnations 
thermometer (odei -Psychrometer) 

zui Bestimmung? dei Lufttempeiatui hat zuei&t Aiago empfohlen S: 
besteht dann, kleuieic aut dei Kolirc geteilte Theimometei au einer Sehimi uiscli im Kien 
herumzuschwuigen, bis ihi Stand sich nicht mein aiideit Dieses Veitalu en kann namentlie 
Eeisenden empfohlen weiden, die nicht mit einem Aspiiationstheimometei ausgoiustet sind I 
der Sonne ei halt mau damit iinmoi noch etwas zu hohe Tempei atmen Sind aber che Tlieimomctc' 
kugeln klein und blank veisilhert, so ei halt man wohl nahe che LutttempeiLi 

LUe Benutzung eines As sinann sehen Aspiiationstheimometeis ist abei in den meiste 
^ diesem sind che ausseieii Stialilungsemausse schon von vom 

i Ulfen m Thei momotei getass ui emigei Eiittei nuug von zwei Metal 

Wank’ poheit, umgehen ist Eine polieite MetaÜflache absoilneit sdu wem 
prahlende Warme Ausserdem wiid durch einen von einem Ulu werk getriebenen Asnuatoi doi 

ziigefuhrt Wenn deiselhe che Gescliwmdigkeit vo 
^ ^ Sekunde hat, so kann man die Lufttempeiatui auch im vollen Sonnenschein sei 


PahreJ.iff .. , T'' os erscheinen, dass die namentlich für physikalische Formolu ganz imbehüflK 

lahrenheitsche Skala noch jetzt bei Männern der Wissenschaft Verteidiger findet M s z B Buch an 
in ^atnre A n , i899, Vol 60, S 364 Anch Sir Jobn Murray ist für die Fahrenheityala 

temperaiur aus ihre Tempeiatur am laschesten mit dei Li 

^le specifisehe wanne des Quecksilbers (noch mehr die des Weingeistes) sehr viel giosser ist als die 
Luft, so nimmt die Thermometerkugel in ruhendei Luft nur langsam die Luft.arme an Sollen die TLtiom. 
^en Änderungen der Lufttemperatur rasch folgen, so müssen sie kleine Gefässe haben und ventiliert iverdei 
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genau bestimmen. Ein solches Thermometer eignet sich auch zur Prüfung der gewöhnlichen 
Thermometeraufstellungen. 

In der Praxis sind vornehmlich zwei Arten von Thermometeraufstellungen üblich. 1. Man 
bringt die Thermometer in einem (luftigen) Blechgehäuse vor einem Fenster auf der ISTordseite 
eines Hauses an, in solcher Entfernung von der Mauer, dass die Temperatur derselben .die An- 
gaben des Thermometers nicht mehr beeinflusst. Zur Ablesung wird das Thermometer dem 
Fenster auf kurze ^leit hinlänglich genähert. Das Fenster darf (namentlich im Winter) niclit 
offen gelassen werden, am geeignetsten ist deshalb das Fenster eines ungeheizten Zimmers oder 
eines Korridors. In unseren Breiten ist die KFfW-Seite die günstigste, die Sonne soll mindestens 
eine Stunde vor der Ablesung das Thermometergehäuse nicht mehr bescheinen, sonst muss das- 
selbe durch einen zweiten entfernten Metallschirm besonders geschützt werden. Hat man kein entprechcnd 
jeder Zeit gegen die Sonnenstrahlung geschütztes Fenster, so muss an geeignetem Orte (dn 
zweites Thermometer angebracht werden, das dann an Stelle des von der Sonne beeinflussten ab- 
gelesen wird. 

Das Thermometer soll mindestens 2 — 3 m über dem Boden angebracht werden. Die Tempo- 
raturangaben werden durch grösseren Abstand vom Boden wenig beeinflusst, wohl aber durch 
grosse Annäherung an denselben.^) 

Derartige mit Umsicht angebrachte Fensteraufstelluugen der Thermometer liefern, in dem 
gemässigten Zonen wenigstens, sehr gut vergleichbare Lufttemperaturen. 

2. Man stellt im Freien eine geräumige luftige Hütte auf, deren Wände aus schief gestellten 
Jalousiebrett chen (besser Metall) bestehen, und die mit doppeltem Dach versehen ist. In dies<n* 
Hütte worden die Thermometer in luftigen Blechgehäusen oder (wenn der Schutz gegen Strahlung 
schon genügend) frei angebracht, nach unten gegen die Bodenstrahlung, aber durch einen Metall- 
schirm gesclaützt. 

Diese Aufstellung eignet sich besonders für höhere Breiten, wo die Sonne im Sommer schon 
ziemlich rings um den Horizont herumläuft, und wo die Temperatur im Innern der Häuser im 
Winter konstant viel höher ist als die T.nftt^'mperjitur, eine nahe llauswand daher das Thermo- 
meter leicht stark beeinflussen kann. Sie ’• ■-i- i gute Dienste in Klimaton mit starker Bewölkung 

und stets lebhaft bewegter Luft. In niedrigen sonnigen Breiten, sowie im Kontinentalklima auch in 
mittleren Breiten, erhitzen sich solche Hütten viel zu stark; die Temperatur im Innern dersolbcni kann lud 
Anwendung aller Vorsiclitsmassrogcln mittags um melirere Grade von der Luftemperatur aussen 
ab weichen. 

Specielle Anweisung zur Aufstellung der Thermometer findet man in den Instruktionen zur 
Anstellung meteorologischer Beobachtungen.*'^) 

Die Litteratur über die zweckmässigsto Aufstellung der Thermometer ist eine sehr reiche.») 
Die Versuche, die man zu diesem Zwecke angestellt hat, hahen zu manchen lehrreichen Erg<d)- 
nissen geführt. 

Neben der zweckmässigen Aufstellung der Thermometer ist das Ilauptcr- 
fordernis wissenschaftlicli brauchbarer Temperaturaufzeichnungon die richtige 
Wahl des Ortes, wo die Thermometer aufgestellt werden. Bei dieser Wahl hat 
man vor allem darauf zu achten, dass die Luft an der betreffenden Stelle als 

1) Wild giebt die Vorschrift, die Höhe der Thermoraotor über den Boden soll 2—3 m hotragen, die 
Tagesmittel der Temperatur variieren zwischen 1 und 20 m nur um O’l^. ITber den Einfluss der Ilöho der 
Thermometer s. Eep. für Mot. B. V. Nr. 2. 1875. Boachtonawert sind auch die Krörtorungen von Kingston, 
obgleich ich durchaus nicht allen seinen Ansichten zustimmon kann. S. Z. f. Mot. IX. (1874.) S. 71. 

2) Jelineks Anleitung zur Ausführung meteorologischer Beobaehtungen , nebst einer Sammlung von 
meteorologischen Hiltstafeln. 1895. (In Kommission hei W, Engelmann, Leipzig.) — Königlich PreuHsiHcheH 
Meteorologisches Institut. Instruktion. Berlin. A.sher & Co. — Instruktion für die Beobachtungen in Bayern. 
München, Ackermann. — Instruktion für den meteorologischen Bienst der Deutschen Seowarte. Hamburg. 

A. Angot, Instruetions Meteorologiquos. Paris. Gauthiers Villars. — IL IL Scott, Instructions in the use of 
Met. Instruments. E. Stanford. London. — J. Eliot, Instructions to Observers of the India Met. Department 
Calkutta. — Instructions for Obsorver.s of iho Weather bureau. Washington. Dazu spezielle Instruktionen 
(Zirkulare A bis H) für die einzelnen Instrumente. 

») H. Wild, Aufstellung der Thermometer zur Bestimmung der wahren Lufttemperatur. Rep. f. Mot. 
T. VI. Nr. 9. Neue Yorsueho B. X. Nr ' 4 und Nr. 10. Einlluss der Auf.sbfllung etc. B. XIV. Nr. 9., ferner 
Met. Z. B. XX. 1885. S. 161. H. llazon, Thermometer Exposure in Profess. Papers Signal Service. Nr. XVIII. 
Washington. John Ai tken, Thermonieter Scroens Proc. R. Soc. Edinburgh. VoL XII 6C1/G96 (1884) und VoL XTV. 
53/84 und 428/32 (l887). Wl. Koppen, Studien über die Bestimmung der Lufttemperatur. Archiv der deutsch. 
Seewarte X. J. 1887. A. Sprung, Bericht über Therraometeraufstollungen. Abh. d. k. preuss. Mot. Institutes 

B. I. Nr. 2. Berlin 1890. Hütten- und Fensteranfstollungen ergeben systematische Temperaturunterschiede. 
Gute Eonsteraufstellungen, selbst ohne Beschirmung, geben unter sich, gut übereinstimmende Temperaturen 
und Fenclitigkeiten. Hüttenaufstellimgen in der Sonne differieren unter sich stärker. Ed. Mawley, Shado 
Temperature. Quart. Jour. E. Met. Soc. VoL XXItl. 1897. S ü ring, Vergleichung verschiedener Thermomotor- 
aufstellungen. Ergebnisse d. Met. Beob. zu Potsdam 1895. Berlin 1897. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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Eiwaimimg und Abkulilung dei Atmospliaie 


Repiasentant der Luftmassen (in beiläufig gleicher Hohe) der weiteren Umgehuirg 
angesehen weiden kann _ Örtlichkeiten, wo die Luft stagniert, sollen besonders 
vermieden werden, desgleichen solche, wo lokale kalte Luftzuge vorherrschen oder 
wo über südlich abdachenden Grehangen erwärmte Luftmassen aufsteigen Freie 
Orte mit lebhaftem Luftwechsel sind im allgemeinen immei die besten Alle 
Verfeinerungen der Beobaclitungsmethoden nutzen nichts, wenn der 
Beobachtungsort nicht gut gewählt ist 


Allgemeine Bemerkungen über die Erwarmung und Abkühlung der 
Atmosphäre Die Eiwaimung der Atmosphäre erfolgt, wie in der Ein- 
leitung nachgewiesen worden ist, fast allem durch die Sonnenstiahlung, völlig uiitoi- 
geordnete Warmezuflusse kommen von der Eigenwarme der Erde und von dei Mond- 
Strahlung 

Eine Aufspeicherung der Sonnenwaime findet statt in den obersten Schichten 
der festen oder flüssigen Eidoberflache, welche die Sonnenstiahlung viel starker 
absorbieren als die Luft und sich deshalb ancb staikoi er warmen. Dieselben 
geben diesen Ubeifluss an Warme wieder durch (dunkle) Wainiestiahlnng an 
die überlagernden Luftscbichten ab, zum Teil aueli duicli Warmeleitung an die dei 
Erde unmittelbar aufliegenden Selncliten Die aufsteigende w'aime Luft ubeitiagt 
die Erwarmung am Boden auch auf die höheren Schichten (Konvektionsströmungen) 
lemperaturerboliungen von Luftmassen tieten ein bei Lageanderungeu doiselbeii, 
wenn sie dabei komprimiert werden, m tiefere Seliicliten mit liolierem Luftdruck 
Lerabsinken. Ein Warmezuwachs findet dabei nicht statt, die Stoigeiung der 
Temperatui entspricht nur der Volumabnalime Der Waimemhalt bleibt dabei der 
gleiche. ) Diese Verhältnisse können eist spater eingehender hespiochen weiden 

Die latente Warme des Wasseidampfes in feuchter Luft wird zu einer 
Wärmequelle für ^'esdbe, wenn durch Abkühlung bis zu einem gewissen Punkt 
eine Verdichtung des Wasserdamptes m flüssiges Wasser eintritt Da die Tempo- 
ratmerniedrignng eine Bedingung der Kondensation des Wasserdampfes und der 
Abgabe der latenten Waime an die Luft ist, so wird sich diese Waimequelle in 
einer Vermmdeiung der A.hkiihlung aussein 

Da das kondensierte Wasser nur auf Kosten der Sonnenwaime finher m 
Dampf verwandelt woiden ist, so ist die latente Warme des Dampfes nui eine 
aufgespeicherte Sonnenwarme und kann mcht als eine selbständige Wärmequelle 
tur die Atmosphäre angesehen werden ^ 

. der Atmosphäre erfolgt hauptsächlich durch Waimeaus- 

rtrahlmng m den Weltmum Diese Wärmeausstrahlung findet nnunteihrochen Tag und 
Nacht, Sommer und Wintei statt, weil die Eidoherflache und die Atmosphaie ledei- 
zeit und überall eine höhere Temperatur haben, als die den ausseren Raum eifnllen- 
den Gase Eine Temperatnreimedrigung tiitt abei nur doit ein, wo der Waimo- 
^rlnst durch Ausstrahlung giosser ist, als die an Ort und Stelle zur Zeit wiiksamen 

tritt deshalb hauptsächlich ein, oit- 
hch in der L mgebung der Pole sowie in den obersten Schichten der Atmosphäre, 

Bezoia llZLT “ .aC Hel.ioltz una 

pexatu. xvelclxe sx! anixiaxait, xvsL “e „ln wZelfurrx W “ "V" 

aTif den Nomaldrucl- ^ebracM -Rox a a oder Waimeent^ielning (d i „adiabatisi^li“) 

bl,.lit .a „„kensc Luft poUntielle Tempmtni'tuntlmt”*"'”* WMauiutulit utm Wutuieautiishuue 
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zeitlich hei Abwesenheit der Sonnenstrahlung in der Nacht oder Verminderung 
derselben im Winter. 

Die Luft giebt ferner durch eigene Wärmestrahlung oder durch Leitung 
Wärme ab, an den durch Wärmeausstrahlung stärker als sie selbst erkalteten Erd- 
boden; über Wasserflächen wird dies wohl jederzeit erst eintreten, wenn sich die- 
selben mit Eis bedeckt haben. 

Eine Erkaltung der Luft, aber ohne Wärmeentziehung ^), findet statt, wenn 
dieselbe aufsteigt, weil sie sich dabei ausdehnt, sowie sie in Schichten mit gerin- 
gerem Luftdruck kommt. Sie erkaltet auch, wenn Wasser in ihr verdampft, oder 
wo sie mit feuchten der Verdunstung unterliegenden Körpern in Berührung ist, 
also namentlich über einer nassen Erdoberfläche, über feuchten Wiesen, Wäl- 
dern u. s. w. Eine Verminderung des Wärmeinhaltes der Luft findet dabei nicht statt, 
denn die Wärmemenge, welche, thermometrisch, scheinbar verloren gegangen ist, 
findet sich jetzt nur in anderer Form in der feuchten Luft, als latente Wärme 
der Wasserdampfes. 

Das sind die hauptsächlichsten Ursachen und Vorgänge bei der Erwärmung 
und Abkühlung der Luft, die nun den G-egenstand eingehenderer Untersuchungen 
werden bilden müssen. 


Erstes Kapitel. 

Sonnenstrahlung- und Wärmeausstrahlung. 

I. Die Soimeiistrahlxing als Wäriiieq^uelle für die Atmosi>häi*e 
und die Erdoberfläche. 

In der Einleitung wurde die wahrscheinliche Intensität der Sonnenstrahlung 
in der Erdferne und an der Grenze der Atmo.sphäre zu 3 bis 4 Kalorien (cm. 
Minute) gefunden. Es handelt sich nun darum, festzustellen, wie diese Wärme- 
menge zeitlich und örtlich für die Atmosphäre und namentlich auch für die Erd- 
oberfläche in Wirksamkeit kommt. Es wird demnach die zeitliche und örtliche 
Verteilung der Intensität der Sonnenstrahlung specieller behandelt werden müssen. 

A. Der tägliclie und jährlielie Gang der Sonnenstrahlung. Die tägliche 
Änderung der Intensität der Sonnenstrahlung für eine Luftmasse innerhalb 
der der Erdatmosphäre hat ihren Grund darin, dass die tiefer stehende Sonne dickere 
Atmosphärenschichten zu durchstrahlen hat und deshalb ihre Strahlung durch 
Absorption und diffuse Reflexion viel stärker geschwächt wird, als hei höherem 
Sonnenstände. In der Einleitung wurde gezeigt, dass diese Verminderung der Strah- 
lung nicht einfach der Dicke der atmosphärischen Schichten proportional ist, sondern 
in einem viel rascheren Verhältnisse, nach einer geometrischen Progression erfolgt. 
In höheren Schichten der Atmosphäre wird die tägliche Änderung in der Intensitä,t 
der Sonnenstrahlung immer kleiner^), an der Grenze der Atmosphäre ist sie über- 
haupt nicht mehr vorhanden. 

Die aktinometri sehen Messungen, bei denen ja immer die Grösse der senk- 
recht anfallenden Sonnenstrahlung bestimmt wird, liefern unmittelbar die Daten 
zur Kenntnis des Ganges der täglichen Änderung der Stärke der Sonnenstrahlung 

1) Natürlicli soweit die Yermiscliimg mit kälteren. Luftmengen , die Wärmestrahlung und -Leitung dabei 
unberücksichtigt bleiben kann. 

3) Siehe simter die Beobaelitimgen von Angst rom auf Tonerilla. 
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an ganz Heiteren Tagen, sowie dieselbe bei der Erwärmung einer Luftmasse 
m Betracht kommt. 


Beispiele für den täglichen Gang der Sonnenstrahlung an ganz heiteien Tagen 
(Kalorien pro Quadratcentimeter und Minute) 

Crova Palavas hei Montpellier, 43” 32' N 11 Juli 1876 
Zeit öi^la 5-9 6-4 7 5 7 9 10 4 12 7p 2 1 3 5 5 1 6 3 6 8 

Schichtend 8 9 4-0 3 1 1 9 17 1 13 1-07 12 15 25 41 75 

Kalorien 0 45 0-82 0 93 1-06 1 09 1.21 1.17 1.18 1 12 0 86 0 70 0 45 

Savelief Kiew, 50® 24' (in 100 m). 7. Januar 1899 
Zeit 9 5 10 2 11.0 11 7 12 0 12.8 1.1 1.9 2.3 2.9 3 1 3-4 

Schichtend 5-9 4 8 3 9 3.7 3 6 3 7 4 0 4 8 5.7 7 5 8 8 11.2 

Kalorien 0 86 103 1.10 1.15 1 10 1.12 LOS 0-99 0 92 0 77 0 69 0-58 


Die kleine Tabelle zeigt , dass die Sonnenstrahlung auch an ganz heiteren 
T^en ihr Maximum schon vor Mittag eneicht, um Mittag eine Depression 
zeigt und am Nachmittag wieder etwas zunehmen kann. Diese Abnahme um 
Mittag tritt im Sommer am stärksten auf und es ergeben sich dann oft zwei Maxima 
der Sonnenstrahlung am Vor- und am Nachmittage Die fortwährenden Schwankungen 
der Intensität sind zu dieser Jahreszeit am stärksten Die Diathermansie dei 
Atmosphäre unterliegt fortwährend selbst bei scheinbai völlig reinem blauen Himmel 
grossen Änderungen Dieselben vermindein sich gegen den Herbst und Wintoi hin, 
wo sich die zwei Maxima einander nahem und zuweilen zu einem einzigen vei- 
schmelzen Dies ist in Montpellier, wie in Kiew und Pawlowsk der Pall, scheint 
also allgemeiae Eegel zu sein 

Die grössten Intensitäten um Mittag erreichen in Montpellier nur 1.6 Kalorie, 
auf dem Mont Ventoux (2000 m) aber hat Crova gegen Mittag am 29. und 30 Seti- 
tember bis 1*92 gemessen ^ 

_ Die viel grossere Diathermansie der Atmosphäre an klaren Wintertagen zeigt 
ein Vergleich der von Savehef im Januar (zu Kiew) und von Crova im Juli 
(Montpellier) bei gleichen Sehichtendicken der Atmosphäre an gleich klaren Tagen 
gemessene Sonnenstrahlung ® 

_ Bei einer Schichtendicke von 9 mass Crova nur 0 45, Savehef 0 69 Kalorien 
bei 4 resp 0 76 und 1.09; bei einer Schichtendicke von 3 7 war die Atmosphaie 
im Januar zu Kiew ebenso transparent, als bei 1 1 im Juli bei Montpellier. 


1) SaTelief tat zweijährige Aafeeiclmaiigen (1891/92) eines Croya -Aktmographeii reduziert loh habe 
ans seiner Tabelle folgende Mittelwerte abgeleitet ^ reauziert icu Habe 

Mittlere Intensität der senkrecht auffallenden Sonnenstrahlung zu Kiew m den Tier Jahreszeiten 
Grranun-Kal pro Minute und Quadratoentimeter 


Zeit 
W 
F 0 03 

I 0 09 

H — 


4/5 5/6 6/7 


0 13 
0 34 
0 01 


0 30 
0 54 
0 13 


7/8 
0 04 
0 40 
0 68 
0 32 


8/9 
0 12 
0 42 
0 73 
0 43 


9/10 
0 19 
0 46 

0 78 
0 50 


10/11 
0 27 
0 48 
0 79 
0 56 


11/12 
0 30 
0 48 
0 72 

0 59 


Mtg/l 1/2 
0 31 0 28 
0 51 0 48 
0 69 0 64 
0 59 0 54 


2/3 
0 23 
0 44 
0 62 
0.52 


3/4 
0 15 
0 43 
0 60 
0 44 


4/5 
0 05 
0 41 
0 54 
0 31 


5/6 
0 00 
0 30 
0 47 
0 14 


6/7 7/8 


0 15 
0 30 
0 01 


0 03 
0 09 


- -- - V V U 04 D.DÜ 

1 aetmomgtnques faites en Kieff en 1891 et 1892 Petersburg 1893 

nnd 31« relnle 
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Intensität 

Sonnenhöhe 43^ 22 * Atmosphärendicke 1.46 üpsala 1.32 Teneriffa 1.28 
110 00' Ö.07 0.80 0.82 

Nicht so im Winter, wo die Intensität der Sonnenstrahlung an kalten heiteren Tagen bei niedrigem 
Dampfdruck zu üpsala jener auf dem G-ipfel des Pic in 3683 m im Sommer bei gleicher Dicke der 
Atmosphäre gleichkommt. JZ.B. Upsala ö.l&ärz 1899, b==751mm, t — — 9.7o, e=1.5mm, Picb = 492mm 

(Juni). Stunde Sonnenhöhe Dicke der Schichte Intensität (Kalorien) 

(Upsala) Upsala Pic de Teyde 

10h 41 21o44' 2.70 1.28 1.28 

10h 54 230 14' 2.57 1.295 1.30 

Der Wasserdampfgehalt der Luft oberhalb 3700 m zu Teneriffa im Sommer scheint also jenem der 
Luft an kalten Wintertagen zu üpsala gleichzukommen. (K. Angström, Intensitö de la radiation 
solaires. Upsala 1900.) 

Nachmittags ist die Atmosphäre im allgemeinen viel weniger diatherman, als 
vormittags, es giebt sehr wenige Tage, an denen die beiden Tageshälften gleich 
transparent sind. Der 11. Jnli lieferte zu Montpellier von Sonnenaufgang bis 
Mittag 452 Kalorien, von Mittag bis Sonnenuntergang 425, in Summa 877. 
Dagegen fand Crova daselbst an einem der klarsten Wintertage (4. Januar 1876) 
am Vormittag 264 Kalorien, nachmittags 271, also etwas mehr, Tagessumme 535 
Kalorien, i) j,,j 2 . 



Täglicher Gang der Sonnenstrahlung. 

Eine Vorstellung von den fortwährenden starken Schwankungen der Intensität 
der Sonnenstrahlung im Sommer geben die Reproduktionen der Aufzeiclmnngen eines 
Aktinographen von Crova in Eig. 2 u. 3. Man ersieht darauf das Maximum am Vor- 
mittage, ferner die grössere Intensität der Sonnenstrahlung auf dem Mont Ventoux 
(in 2000 m) und die Abnahme der Schwankungen derselben mit der Höhe, d. i. mit 
der Erhebung in die reineren trockeneren Schichten der Atmosphäre. 

Täglicher Gang der Sonnenstrahlung auf dem horizontalen Boden. 
Für die Erdoberfläche kommt neben der Absorption der Sonnenstrahlung durch die 
Atmosphäre auch noch der Winkel in Betracht, unter welchem die Strahlung auf- 
fällt. Die Intensität der Strahlung nimmt ah mit der Sonnenhöhe, und zwar im 
Verhältnis des Sinus der Sonnenhöhe oder des Kosinus der Zenitdistanz. Die tief- 
stehende Sonne hat daher auf die Erwärmung des horizontalen Bodens eine sehr 
geringe Wirkung. Man ersieht dies aus folgendem Beispiel: 


1) Auf dcE horizontalen Boden reduziert Juli 574, Januar 161 Kalorien. 
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Intensität der Sonneiistrahlung zu Yxelo (Scliweden), 58^56' nordl Br am 18 und 
19 Juli 1888 nach K. Angstrom Völlig heiteie Tage 


Zeit 

5^a 

eil 

7^ 

8 ^ 

9^ 

10 ^ 

11 ^ 

Mittag 




51^ 

411 

3^ 

2 ^ 

1 ^ 


Sonnenhohe 


18-9« 

26 3« 

33 80 

40 80 

46 40 

50 80 

52 50 

Schichtendicke 

4 75 

3 09 

2-26 

1-80 

1*53 

1‘38 

1-29 

1 26 

Sonnenstrahlung 

0 50 

0 73 

0 91 

1 06 

M 8 

1-27 

1 33 

1-35 Kal 



reduziert auf den horizontalen 

Boden 



Sonnenstrahlung 

010 

0*24 

0 40 

0 59 

0-77 

0 92 

1*03 

107 „ 


Fjg 3 



Wahrend bald nach Sonnenaufgang eine Luftmasse oberhalb der Erdoberfläche 
eine halbe Kalorie per Minute zugestrahlt erhalt, bekommt der Boden bloss ein 
Fünftel davon, drei Stunden spater erst sechs Zehntel der senkrecht auffallenden 
Strahlung, um Mittag immer noch wenig mehr als 79 Proz In niedrigeren Bi eiten 
mit steiler aufsteigender Sonne sind die Verhältnisse natürlich günstiger Da abei 
der Boden die Sonnenstrahlung zum grosseren Teile absorbiert, die Luft nur ausserst 
wenig, erwärmt er sich trotzdem viel schneller als diese, wie wir spater sehen werden 
Aus^ den Messungen der Intensität der Sonnenstrahlung von K Angstrom 
in verschiedenen Seehohen auf Teneriffa geht hei vor, dass die Zunahme der Sonnen- 
strahlung mit Zunahme der Sonnenhohe auf den Bergen etwas geringer ist als am 


Meeresniveau, wie dies 

zu erwarten Zum 

Beispiel 


o 0 


Sonnenhohe 

lOO 

200 

40« 

60« 

800 

Diff 


Seehohe 

ca 350 m, 

b == 740 mm 



Atmospharendicke 

5 38 

2 82 

1 51 

143 

0 99 

4 39 

Intensität 

0 79 

1 05 

1 27 

1 35 

1 39 

0 60 


Seehohe 3500 m, 

b = 500 

mm 



Atmospharendicke 

3 70 

1 93 

103 

0-77 

0 67 

3*03 

Intensität 

1 16 

1 38 

1 54 

159 

1-62 

0 46 
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Setzt man die Intensität der Strahlung an der unteren Station stets gleich 1, 
so erhält man folgende Verhältniszahlen (TenerifFa): 

Gruimar la Cahada Pic 

Höhe 360 2125 3683 m 

Sonne Intensität der Strahlung 

10® 1 1-34 1-50 

30^ 1 1.18 1-25 

80<^ 1 Ml 1-17 

Bei 10^ Sonnenhöhe beträgt die Zunahme für 3*3 km Erhebung 50 Proz., 
bei 30® nur mehr und bei 80® bloss 6 Proz. 


Die Registrierungen von Savelief zu Kiew in den Jahren 1891 und 1892 liefern folgende 
Mittelwerte : 

Mittlere stündliche Intensität der Sonnenstrahlung auf dein horizontalen Boden zu Kiew. 
G-ramm-Kal.O pro Minute und Quadratcentimeter. 


5/G 

6/7 

7/8 

8/9 

9/10 

10/11 

11/12 12/1 
Winter 

1/2 

2/3 

3/4 

4/5 

5/6 

6/7 

— 

— 

0.00 

0.02 

0.05 

0.09 

0.12 0.12 
Erii Illing: 

0.10 

0.06 

0.03 

0.00 

— 

— 

0.02 

0.08 

0.16 

0.22 

0.30 

0.34 

c.:i7 0.38 

Sommer 

0.35 

0.29 

0.23 

0.16 

0.08 

0.02 

0.06 

0.17 

0.32 

0,44 

0.56 

0.63 

0.61 0.59 

IR'rhst 

0.53 

0.45 

0.38 

0.27 

0.16 

0.05 

— 

0.02 

0.08 

0.15 

0.23 

0.29 

0.33 0.32 

0.28 

0.24 

0.14 

0.07 

0.02 

— 


Das Vormittagsniaximum der Intensität der Sonnenstrahlung ist iin Sommer und Herbst deut- 
lich zu erkennen. Die gori^^ge Intensität den* Strahlung auf den horizontalen Bode.ii im Winter unter 
50^ Breite tritt iiu.Viiiii-! d I:. r\o:*: im Sommer ist die Intensität selbst um Mittag herum fünfmal grösser 
als im Winter. 

Es mögen hier noch die Resultate direkter sorgfältiger Messungen von Th. Homen in Ein- 
land mit einem Aktinometer nach Angström-Ohwolson‘0 angeführt werden. Doch ist zu beachten, dass 
die früheren Werte Mittelwerte sind, diese hier Einzehvertc ganz klarer Tage. 

Sonnenstrahlung auf eine horizontale ElÜchc. Gramm-Kai., Quadratcentimeter. 

GOo 17' n. Br., 2üo 40' E. v. Gr., Seehöhe. GO m. 

Zeit 6 7 8 0 10 11 Mittg. 1 2 3 4 Ö 0 

14. u. 15. August 0.14 0.32 0.53 0.77 0.92 1.01 1.02 0.97 0.82 O-Gö 0.48 0.33 0.20 

2. u. 3. Septemher 0.10 0.28 0.49 0.G9 0.82 0.90 0.92 0.8G 0.70 0.55 0.38 0,21 0.07 


Der jährliche Gang und die Jahressumme der Sonnenstrahlung. 
Die Intensität der Sonnenstrahlung ist bisher nur an sehr -wenigen (Jrten so regel- 
mässig gemessen worden, dass diese Messungen wenigstens zu einer g(3näherten 
Kenntnis der Wärmesummen, welche der Ort im Laufe der Monate und das Jahres 
empfängt, geführt haben. Ich kenne nur zwei solche Orte, Montpellier, wo Crova 
und Houdaille, und Kiew, wo bavelief solche Messungen ansgeFührt haben. 

Jährlicher Gang der Intensität der Sonnenstrahlung an heiteren Tagen, etwas 
vor Mittag. (Kalorien pro Quadratcentimeter und Minute.) 

Montpellier, 43® 36' nördl. Br., 60 m. 11 jähriges Mittel. 

Januar Februar März April Mai Juni Juli August Sept. Oktoh. Kov. Dez. Jahr 
1-03 1-06 MO 1-16 1-16 Ml Ml 1*07 1-08 1-04 1*05 0-98 1-08 

April und Mai haben die grösste mittägige Sonnenstrahlung. Der Dezember 
die kleinste, im September macht sich ein zweites kleines Maximum bemerkbar. 


1) Gonäliort absohito Worte, die Roduktioa der AktinograiJÜBiizoichnungen auf ahsohitos Muss ist aiclit 
ganz sicher. 

2) Den Diagrammen von Hom5n entnominen. TI. VIII n. IX. Per tägliche Wärmeumsalz im Buden etc. 
Leipzig. 1897. 
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Der Tiansmissionskoeffizienti) ist im Winter am grössten (0 71 Dez), am kleinsten 
am Sommer (048) 

Aus diesen Messungen und den Ergebnissen der ßegistiierung der Dauer des 
Sonnenscbeins wurden die genäherten mittleren Tagessummen der Sonnenstiablung 
berechnet Die Wai mesummen fui Kiew aber sind aus den Registrierungen eines 
Aktinographen von Crova direkt ei halten worden 

Mittlere tägliche Warmesummen, die dei horizontale Erdboden empfangt 

(Gramm-Kalorien ) 

Januar Februar Marz Apnl Mai Juni Juli August Sept Okt Nov Dez Jahr 

Montpellier 43" 36' N 

82 127 184 229 296 311 325 295 225 135 90 61* 71924 

Kiew 50" 24' (3 Jahre) 

24 = 67 99 122 318 325 328 306 227 125 34 13* 60745 

Warmesummen nach den Jahreszeiten Kilogramm-Kalorien. 

Montpellier 43 9® N fC^ew 50 4" N 

Winter Frühjahr Sommer Heibst Winter Frühjahr Sommer Herbst 

8 0 21 7 28'6 16-6 3 0 16-6 29 4 11 7 

Wenn alle Tage völlig heiter waren, wurde Kiew pro cm^ horizontalen Boden 
123 5 (statt 60 7) grosse Kalorien von der Sonne zugestrahlt erhalten, an der 
Grenze der Atmosphäre (mit Solarkonstante 3 berechnet) aber eihalt es deren 337 9 
Es werden demnach 63 5 Proz. absorbiert, und nur 36 5 Proz erreichen an völlig 
heiteren Tagen den Boden, m Wirklichkeit aber nni 18 Proz 

Mit den il 924 Kaloiien, die Montpellier im Jahie wirklich eihalt, konnte 
nahezu eine Wasserschicht von 1-2 m Tiefe verdampft oder eine Eisschichte von 
9-8 m geschmolzen werden 


Die grössten Tagessummen der Wärmestrahlung der Sonne zu Kiew eireichen 
selten 600 Kaloiien (pro cm®, Maximum 660 Juh 1891 620 Juli 1892) 

absolute Messungen der Intensität der Sonnenstiablung miteinemAno-atiom- 

vm des Jahres sind libeidies ausgotuhrt worden 

von J Sclrnke wits ch in Pawlowsk und von P Müller in Katliaiinenbure* Dia 
statten, die VerMtnisse des jährlichen Ganges der Sonnenstiahlung untei 56 8» n Bi sein deutlfch 
Intensitäten der Sonnenstrahlung emeiseits, wie sie dnekt um Mittag 
heohaehtet worden sind, dann auch reduziert auf die gleiche Sonnenhöhe von 24° durch ein Diao-nrnTD 
^gestellt hat, in welches zugleich die Sonnenhohe um Mittag zu Kathaimenhuig in den veischiedenen 
Monaten emgetiagen erscheint Die auf igleiche Sonnenhohe (24«) reduziertet Weite ird ubmXs 

i?“* « iJ !"• 

... 1 Ä“ S 

fe ie Sonnenhohe 30» im Apnl mit 1 36, Minimum Juh- August mit wen J uTei 12of n o 
gleiche Sonnenhohe nnd gleiche Sonnenferne reduzieite Intensität eii eicht natürlich ilir M 
Anfang Januar und ihr Minimum im Juh Dass trotz der gioTsien söronhohTm^^^ 
ohachtete Intensitet um Mittag kleiner ist als im Marz, hat seinen Grund in der Abnahme der^D^!' 
thermansie der Atmosphäre im Sommer, im Frühling ist dieselbe am m n 

Russland und m West-Sihirien, zuweilen tritt noch ln kleines Maximum im Heib^t auf 


Für senkrecht einfallende Strahlung berechnet 

2) Der jährhehe (Jang der Intensität der tlauen Farbe des Himmels stimmt mit dem dei Diatbermans.a 
der Atmospbäie nnd der Intensität der Sonnenstrahlung im allgemeinen nberein Crova bat die Vnr, ,+ a 
m der Intensität des Blau (;i = 0 53) gemessen und findet zu Montpellier für Winter 128 Frühhne- lar ^ ^ 

118 Herbst l.T (Relativzablen, Maximum- Dezmnber- Januar, Minimum sTmmer L 

Iben^^^s”' Tagesstunde, die Intensität des Blau nimmt gegen 

rendne, t Comp*es 
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B, Örtliche und zeitliche Verteilung der Sonnenstrahlung über die 
Erde. Zur Beurteilung der anderen Breiten zukommenden monatliehen und jähr- 
lichen Wärmesummen sind wir auf die Eesultate der Berechnungen angewiesen, 
welche Angot angestellt hat. Unter der Annahme einer Solarkonstante von 3 Ka- 
lorien und der mittleren Transmissionskoeffizienten 1, 0*9, 0-8, 0*7 und 0*6 be- 
rechnete Angot die Wärmemengen für die einzelnen Monate und für das Jahr, für 
den Äquator und jeden 10. Breitengrad. Von diesen Eechnungsergebnissen, die 
natürlich nur für ganz heiteren Himmel (Bewölkung 0 das ganze Jahr hindurch) 
gelten, sollen einige hier angeführt werden. 

Die Einheit für die folgenden Wärmemengen ist jene Wärme, welche der 
Äquator bei mittlerer Sonnenferne und der Deklination 0® (Äquinoktien) erhält. In 
Kalorien ist dieselbe gleich 458-4 X Solarkonstante oder diese gleich 3 gesetzt 
1375-2 (Gramm-Kalorien). 


Pig. 4. 



Jülirliclier Gang der Intensität der Sonnenstrahlung zu Katliarinenhurg, (Nach P. Müller.) 


Berechnete monatliche und jährliche Wärmesummen in mittleren Äquatorialtagen. 

(Transmissionskoeffizient 0-6.) 


Breite Jan. 

Fehr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Nov. 

Dez. 

Jahr 

80« N. 

0.0 

0.0 

0.2 

2.7 

7.5 

10.3 

8.5 

3.8 

0.5 

0.0 

0.0 

0.0 

33.5 

60 

0.1 

1.0 

3.9 

8.2 

12.0 

13.8 

12.6 

9.2 

4.9 

1.5 

0.2 

0.0 

67.4 

40 

3.3 

5.7 

9.4 

12.9 

15.3 

16.2 

15.G 

13.5 

10.2 

6.6 

3.8 

2.7 

115.2 

20 

9.0 

11.2 

13.6 

15.2 

1.5.8 

15.9 

15.8 

15.3 

14.0 

11.7 

9.4 

8.2 

155.1 

Äqu. 

14.0 

14.9 

15.3 

14.6 

13,5 

12.8 

13.1 

14.2 

15.0 

15.0 

14.2 

13.6 

170.2 

200 S. 

16.8 

15.9 

13.9 

11.2 

8.8 

7.7 

8.3 

10.5 

13.1 

15.3 

16.6 

17.0 

155.1 

40 

16.G 

13.9 

9.9 

6.0 

3.4 

2.4 

3.0 

5.2 

8.8 

12.8 

15.9 

17.3 

115.2 

60 

13.4 

9.2 

4.4 

1.3 

0.1 

0.0 

0.1 

0.8 

3.4 

7.8 

12.3 

14.6 

67.4 

80 

8.8 

3.5 

0.4 

0.0 

0.0 

0.0 

0.0 

0.0 

0.1 

2.3 

7.4 

11.0 

33.5 


Unter 10® N macht sich die doppelte Periode in der jährlichen Wärmezufuhr 
an der Erdoberfläche eben noch bemerkbar (für q=r0-6), unter 10® S nicht mehr 
(das sekundäre Minimum Dezember und Januar wird durch die grössere Sonnen- 
nähe unterdrückt). Der solare Wärmegang an den Polen ist folgender: 

Nordpol Südpol 

April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jan. Peb. März 

1-4 6-7 9-9 7-9 2-4 0-1 1-0 6-5 10-5 8-3 21 0*0 


1) A. Angot, Reclierclies tli6oretiq,ues sur la distribution de la Chaleur ä la surface du Globe. An- 
nales du bureau Cent. M§t. de France. Tome I. 1883, erschienen 1885, 
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Diese Tabelle gewahrt einen Ubei blick iiber den jalii liehen Warmegang in 
veischiedenen Breiten, soweit dei selbe nur von der Sonnenstiahlung bedingt ist und 
von der gleichzeitigen Verteilung der solaren Waimomengen über die Erdoberfläche 
Die Ungleichheiten im jährlichen Waimegange der beiden Hemisphären lesul- 
tieren bekanntlich daiaus, dass die Sonne im Januar in der Erdnahe, im Juli in 
der Erdfeine ist Die Intensität der Bestrahlung ist im Januai um giossei 
als im Juli Aus gleichem Giunde ist das Maximum der Warme am Aquatoi 
im Marz grosser als das im Septembei-Oktobei 

Die solaren Wärmemengen an der Eidoberflachc untei veischiedenen Bieite- 
graden untei der Annahme eines Transmissionskoeffizienten von 1 0 (also ohne 
Atmosphaie) und 0*6 sind nach Angot 

J ahi liehe W ai mem engen 

Aqu JO® 20® 30® 40® 50® 60® 70® 80® Pol 

q= 1 0 350-3 345 5 331 2 307 9 276 8 239 8 199 2 166 2 150 2 145 4 

q=r 0 6 170 2 166-5 155 1 137 6 115 2 90 6 674 47 7 33 5 281 

Selbst unter der Annahme eines beständig heiteren Himmels gelangt dahei 

am Äquator nicht die Hälfte, am Pol nur ein Fünftel der Sonnenstiahlung an die 

Eidobeiflache, die ganze Eide erhalt unter Annahme eines Transmis&ionsko(‘ffl- 
zienten von 0 6 bloss 44 Proz der theoretischen Waimemenge, denselben zu 0 7 
angesetzt, auch nur 55 Proz Infolge der Bewölkung sind in Wirklichkeit alle 
Wärmemengen erheblich kleinei, als die obigen beiechneten 

Bei allen diesen Messungen und Beiechnungen ist die diffuse Stiahluiig dos 
Himmels nicht mit einbezogen Ein nicht unbetiachtlicher Teil der Somieiistiahlung, 
welchei infolge der Absorption und difiusen Eeflexion in dei Atmos])haio schombai 
veiloien geht, whd in der That wieder wirksam m Foim der Licht- und 
Waimestiahlung der Atmosphaie Das diffuse Himmelslicht ist ja, wie bekannt, 
sehr betiachthch Es ist das Licht, das wii im Schatten, in den Wohnniumen 
haben, und das bei Abwesenheit der Atmosphaie fehlen winde Die diffuse Waime- 
strahlung entgeht abei der gewöhnlichen Messung Nimmt man den Tiansmissions- 
koeffizienten 0 75, so ist nach Clausius bei verschiedenen Sonnenhohen das Vci- 
haltnis zwischen der Intensität der Sonnenstiahlung und dem difliisen Licht d(‘h 
Himmels duich folgende Zahlen gegeben 

Sonnenhohe 10 <» 20® 30® 40® 50® 60® 70® 

Bel Intensität d Sonnenstrahlg 0 19 0 43 0 56 0 64 0 69 0 72 0 74 

Intensität des Himmelslichtes 0 07 011 0 14 016 017 018 0 18 

Gesamtlicht 0 26 0 44 0 70 0 80 0 86 0 90 0 92 

Reduziert auf den horizontalen Boden 

Gesamtlicht 010 0 26 0 42 0 57 0 69 0 80 0 87 

Bei 30® Sonnenhohe empfangt dei Boden von der Sonne bloss 28 Pioz dei 
Strahlung (von jener an ^der Grenze der Atmosphäre), das Himmelslicht ci setzt 
aber wieder 14 Proz, d i die Hälfte Nimmt man den Tiansmissionskoeffizienten 
0 6, so wird die direkte Strahlung für den Boden (bei 30® Sonnenhohe) bloss 
18 Proz, das diffuse Licht aber 20 Proz, ubeitiifft also das direkte Sonnenlicht 
Dank dem diffusen Himmelslichte empfangt eine hoi izontale Flache so viel Licht, wie 
es die Sonne ohne Atmosphäre liefern wurde, wenn sie bloss um 5 ® niedriger stunde 

q Die Eedulction liezielit sicli natürlich nur auf die Sonnenstralilung , dio dann liei 10^ z B statt 0 1‘) 
bloss 0 03 ist etc 



Die Wärmeausstrahlung. 
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Dies gilt von den Liclitmengen. Die diffusen Wännemengen dürften wohl 
auch in einem genäherten Verhältnis dazu stehen. 

Die sogenannte „chemische Strahlung“ der Sonne, die Intensität der kurzwelligen 
(stark brechbaren) Strahlung ist Gegenstand eingehendei' Untersuchungen und 
Studien gewesen, da man selbe früher als den für das W^achstum und die Ent- 
wickelung der Pflanzen wichtigsten Teil der Sonnenstrahlung hielt. In jüngster 
Zeit hat Wiesner, eine von Bunsen und Roscoe angegebene Beobachtungsmethode 
weiter entwickelt und für regelmässige Beobachtungen geeignet gemacht. Er hat die 
Verhältnisse der diffusen Strahlung, jenes Teiles der Sonnenenergie, welche die 
Pflanzen von allen Seiten, sozusagen umspült und deshalb von grösster Wichtig- 
keit ist, unter sehr verschiedenen Klimaten gemessen und in allen Bezielmngen 
studiert und diskutiert/) 


IL Die WärmeaiisstrahluDg, 

Der Temperaturzustand eines Kör])crs wird bestimmt durch die Diflerenz 
zwischen dem Wärmezufluss durch Strahlung oder Leitung und dem Wärme- 
verlust durch Ausstrahlung. 

Der Betrag der W'ärmeausstrahlung eines Körpers in der Atmosjfliäre wurde 
früher nur gemessen durch die Ternperaturdiffercnz zwischen einem gegen die 
Wärmestrahlung geschützten und einem derselben ausgesetzlon Körper (Thermo- 
meter), welche beide der nächtlichen Erkaltung in gleicher Weise ausgesetzt wurden. 
So fand Melloni, dass ein berusstes Thermometer um 3' 6^ (Nacht vom 0. Ok- 
tober 1846) tiefer stand als ein anderes, dessen Kugel mit einer glänzenden 
Silberhülle umgeben war-, dieses letztere zeigte fast keinen Wärmeverlust durch 
Strahlung. Langley beobachtete in gleicher Weise in einer Sceliöhe von 3540 in 
eine Differenz von 4*3^. 

Eine grosse Reihe von Versuchen über die nächtliche Erkaltung hat J. Glaishcr 
angestellt, um speciell den Einfluss der Bewölkung auf dieselbe festzustellen, sowie 
den Betrag der Erkaltung verschiedener Körper. 

Die Differenz zwischen den Angaben ' eines in gewöhnlicher Weise geschützten 
Thermometers l'2m über dem Boden und einem ähnliclien Thermometer in Focus 
eines parabolischen Hohlspiegels zeigte keine Abhängigkeit von der Jahreszeit, 
wohl aber von der Bewölkung. Die Differenz war bei ganz bewJilktem Himmel 
P5^ C., bei wolkenlosem Himmel 4*6^ C., mehr als dreimal grösser. 

Da der Grad der nächtlichen Erkaltung der Erdobcrflä,che für den Wärme- 
gang in der Luft oberhalb derselben von grösster Wichtigkeit ist, so mögen auch 
noch die folgenden Beobachtungsergebnisse Glaishcrs hier angeführt werden. 

Die nächtliche Erkaltung der nachstehenden Körper betrug (gemessen durch 
den Stand eines frei auf dieselben gelegten 'ILermometers, gegenüber den Angaben 
des geschützten Thermometers): 

Die clioinisclie Stralüung: hat zuer.st Drap er (1Ö41) jjoinOHsen, dann folg'ieii <li<^ UiitorHUc.liungon v,ou 
Bunsea a. Roscoe (1855) und von Roscoe alloin 1874. Bunsen u. Roscoe, Phil. Trans. It. Soc. 1857, 185!), 
1863 und Roscoe, 1865 , 1866, 1867, 1874, ferner jene von March and. Man lindet die Krg’ehniHsö hoi 
R. Kadau; Los radiaiions chimiq.nes du Soloil, und: La Luniiöro ot los climats, Paris 1877, in hürzostor Woiso 
vorzügflich dargostellt. M. s. ferner Ed. Stolling*, Phutochoniisclio Beoh. der IntoiiHitilt dos gosainton Tag'os- 
lichtes. Wild, Rep. Tom. VI. No. 6. 1878 ii. Mot. Z. XIV. (1879.) S. 41 u. S. 3^2. ,T. Wiosnor, Unlors. über 
das photochemische Klima von Wien, Kairo u. Buiteiizorg (Java). DenlcHchr. d. Wiener Akad. B. LXIY. 1896 u. 
Zur Kenntnis des photochem. Klimas im arktischen Gebiete. Ebenda, B. LXVll. Wien 1898 u. Sitzungsborichto. 
B. CIX. Mai 1900. 

21) Oil the Amount of tbe Radiation of Heat. Philosoi)h, Trans. 1847. 
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4:4: Die Waimeausstiahlung 

Stein Flusssand Gartenerde kurzes Gras langes Gras Flachs auf Gras 
18» 21» 22» 41» 47 » 5 7» C. 

Den Einfluss des Grades der Bewölkung auf die nächtliche Erkaltung zeigen 
folgende Beobaclitungseigebnisse 

Nächtliche Erkaltung (4 = ganz trüb) 


Grad der Bewölkung 

4 

3 

2 

1 

0 (ganz 

Gartenerde 

0 4^ 

1 

1 2 « 

1 60 

, 0 

0 

00 

kurzes Gias 

09 

1 7 

1 9 

22 

2 5 „ 

langes Gras 

1*1 

2 1 

23 

2 6 

2 9 „ 


Je hoher die Wolkendecke, desto weniger schützte sie gegen die nachtlrche 
Ausstiahlung 

Tempeiatuiclifleieiizen Sind in dem feuchten Klima Englands und fast im Meciesmveau 
w tiockenen Hechten en winden sie viel giossei ausgefallen sein In Indien (/u 
Benares) sah Wilhams in irdenen Gelassen, die auf Stioh gestellt weiden, im Wmtei Eisbildung 
bis zu dem Dicke, wenn das Ihermometer 17m über dem Boden 5~8o C zeigten Glaser sah 
in Aiabien m 2000 in feeehohe bei 8 Lufttempeiatin in klaren Nachten sich Eis bilden Meidingei 
machte eine ähnliche Beobachtung in Kailsruhe (27 Fcbiuai 1891) Bei heiterem Wettei und emei 

Schnei im Schatten ciei Hauser n^ 

gegen den heiteren Himmel wai staik genug, das zu veihindein Meidingei schliesst daiaus dass 
bei ruhigei odei nui massig bewegtei Luft das Wassei (auch bei uns) bei 10° C Luftwaime oofnoien 
kann, wenn es im Fieien ckr Wirkung ganz unbewölkten Himmels ohne Zufuhr von Sonnenwaimc 
ausgesetzt ist Auch das Tauwassei fioi sogleich wiedoi bei lü<> Luftwarme, sowm ^^ 
wemg Uber Null hei bewulkto.n llunmel dei Schuee schon bei emei Temperatur 

Der erste, welcher die irachthehe Wärmestrahlung rn absolutem Masse gemossem 
hat, war Maurer (Zurreh) Er bediente sich dazu eines Aktinometers von Weber 
(Zürich) Im Mittel von Messungen an drei ganz wolkenlosen Juninachten (1887) 
7to nT Waimeveilust durch Ausstrahlung der berussten Kupfer platte (von 
15 G) zu 0 13 Kalorien pro Quadratcentimetei und Minute, d i also ungefähr 
der zehnte Teil der Intensität der Sonnenstrahlung um Mittag an der Eidoberflacho 
Spater (Februar 1888) haben Per nter und Traber t im Winter die Wärmeaus- 
strahlung auf dem Sonnhlickgipfel und zu Eauiis gemessen Die Ergebnisse, mit 
jenen zu Zunen zusammengestellt, sind^) 

Zürich 

Hohe 44 Q 

Temperatur 15 <> 

Ausstrahlung q 1 3 

Strahlung dei Atmosphäre 0 37 

Die Ausstrahlung nimmt natürlich mit der Hohe zu 

Die Strahlung der Atmosphäre erhalt man, wenn man berechnet, wie gross 

le Ausstrahlung der Kupfeiplatte gewesen wäre, wenn dieselbe gar keine Warme 
zugestrahlt bekommen hatte ^ vvarme 


Rauns 

950 

045 
0 21 


Sonnblick '^) 
3100 m 
— 12 ^ C 
0 20 Kal 
0 12 „ 


eine EoUe““'’“ der ausseren Oberflüebo der porosen Tliongofnsso 

31 ^»7“ 7t ganz besonders tiooken und transparent 

Maurer, Sitzungsbei d Berlmor Atid Nav iQßr? -.a t> ^ j. o j. , 

1888 B XCVIE Abt Ila S Pa + -u j j. Bornter, Sitzung&ber d Wiener Akad De/ 

4 ) / I Bernter bediente sich eines Wolle’scben Aktinometers 
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Nach dem von Stephan experimentell, von Boltzmann später theoretisch nachgewiesenen 
Strahlungsgesetze ist die Grösse der Ausstrahlung der vierten Potenz der ahsoluten Temperatur (d. i. 
2730 -f t^' C.) proportional. Der Proportionalitätsfaktor ist 0.723 x 10'^^. Man erhält also aus den 
Züricher Beobachtungen (t = 15o) : 

288* X 0.723. 10“io = 0.497, 

d. h. die aktin ometri sehe Platte hätte 0.50 Kalorien pro Minute verloren, wenn ihr nicht die Atmo- 
sphäre wieder 0.50 — 0.13 = 0.37 Kalorien zugestrahlt hätte. Ebenso findet man die natürlich kleinere 
Atmosphärenstrahlung bei den Beobachtungen von Pernter und Trabcrt. 

Aus dem nächtlichen Wärmegang der Luft, welcher ja hauptsächlich durch 
die Wärmeausstrahlung bedingt ist, hatte Maurer schon früher auf einem ganz 
anderen Weg für die Strahlung der Atmosphäre den Betrag von 0.39 Kalorien ge- 
funden. (Diese grosse Übereinstimmung ist natürlich nur zufällig.) Wir sehen 
daraus, dass die Wärmestrahlung der nicht erleuchteten Atmosphäre ca. ein 
Zehntel der Solarkonstante ist! Maurer meint, dass man die Strahlung der Atmo- 
sphäre bei Tage zu mindestens 0-50 Kalorien veranschlagen darf. Die diffuse Wärme- 
strahlung der Atmosphäre spielt demnach in dem Wärmehauslialt an der Erdober- 
fläche eine grosse Rolle. Es bestätigt sich von theoretischer Seite her der L am 0 nt sehe 
Erfahrungssatz, dass die reine (unbewölkte) Atmosphäre die Erdoberfläche durcli 
ihre eigene Wärmestrahlung immer noch so stark schützt gegen den nächtlichen 
Wärmeverlust durch Ausstrahlung, wie eine Wolkendecke von drei bis vier Zehntel 
der Himmelsfläche. Ü 

Trabcrt^) und Maurer^*) berechneten auf Grund des nächtlichen Wärinegange.s (diU- nächt- 
lichen Erkaltung der Luft durch Wärmeau.sstralilung) den St.ralilung.skocrjizi<‘nteii chn* Jjuft auf ver- 
schiedene Weise. Das itesultat war aber sehr ühereinstiminend. Ein Grannn Ijiift strahlt in der 
Stunde bei einer Tomperaturdifierenz von eine Wärmemenge von 0.033 (Irainin-Kalorien aus: 
dies giebt für einen Kuh ikcentiin et er (0.001293 Gramm) eine An.sstralilung von 0.427 x 10". 
Der Strablungsko effizient der Luft scheint von der Tempcirntnr ziemlich unabhängig zu sein, denn 
der nächtliche Wärmegang zu Batavia (bei 26^) liefert für dimscdben fast genau deiKsellxm Wert wi(^ 
jener auf dem Sonnblick (bei — C®). 

Trab er t findet, dass die Strahlung der Luft der absoluten Temperatur direkt proportional ist, 
so dass die von einem Gramm Luft von 0° gegen eine Fläche von der ahsoluten Temperatur Null 
pro Stunde ausgestrahlte Wärmemenge gleich ist 0.033 x 273®, somit 9 (Gramm-)Kalorie,n beträgt. 

Wärmestrahlung zwischen Himmel und Erde. Die wichtige Frage, ob 
die diffuse Strahlung bei Tage der gleichzeitigen Ausstrahlung gegen den Himmel 
gleichkommt oder dieselbe vielleicht übertrifft, hat Th. Homön zu beantworten 
gesucht.“^) 

Die Gesamtstrahlung der Sonne und des Himmels gegen eine horizontale Fläche 
war zwar schon früher mittels eines Richardscheii Aktinograplien zu messen ge- 
sucht worden. ^) Aber der Aktinograph gestattete keine absoluten Messungen. Ilorndn 
stellte sich die Aufgabe, die Strahlung zwischen Himmelsgewölbe und Erde am Tage 
in absolutem Masse zu messen und verwendete dazu die Angströmsche Methode. 
Die Messungen wurden vom 12. August bis 3. Oktober 1896 in Finland ausgeführt 
und ergaben folgende allgemeinste Resultate: 

Ist der Himmel klar, so überwiegt stets die Ausstrahlung gegen den Himmel 
die Strahlung der Atmosphäre. Selbst mitten im Tage findet ein Wärmeverlust 
durch Ausstrahlung statt, der oft ebenso stark ist, wie in klaren Nächten und auf 
0-2 bis 0-3 Kalorien pro Minute und Quadratcentimeter steigen kann. 

0 Maurer, Theorie des Temperaturgangres während der Nacht-stundon. Amialen der Sühwoiz. C. A. 
1885, B. XX. Appendix 5 u. Met. Z, 1887. S, 189. 

2) Der tägliche G-ang der Temperatur auf dem Sonnhlickgipfel. Donkaclirifteii d( 3 r Wiener Akademie. 
LIX. B. 1892. 

3] S.. oben. 

*) Die Arbeit, in welcher dies geleistet wird, ist ein Muster geophysikalischer Untorsuchungsmethüdon. 
Homen, Der tägl. Wärme Umsatz im Boden und die Wärmestrahlung zwischen Himmel und Erde. Leipzig 1897. 

5) Colley, Misehkine und Kazine zu Moskau. Ann. de Chim. et Physiquo. 6. Ser. T. 2(5. 1892. 
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Wenn aber der Himmel bewölkt ist, so findet stets eine Wärmestrahlung vom 
Himmel gegen die Eide statt, die am Voimittage am stärksten ist und zuweilen 
giosser werden kann, als Waimeausstrahlung gegen den klaren Himmel 

In der Nacht fand stets bei klarem wie auch bei bewölktem Himmel eine Waimc- 
strahlung von dei Eide gegen den Himmel statt Selbst wenn die eiste Hälfte 
der Nacht ganz klai gewesen und die Tempeiatur infolgedessen recht tief gesunken 
war, konnte eine plötzlich eintietende Bewölkung die Ausstiahlung nicht hemmen, 
sie daueite fort bis gegen Sonnenaufgang Dabei konnte die Lufttempeiatui im 
Giase und ein auf den Käsen gelegtes Theimometei in einer Stunde um 3 — 
steigen, wählend die Ausstiahlung gegen den Himmel, wenn auch vermindeit, foit- 
daueite Dies war wohl eine Folge dei Waimezufuhr vom Boden gegen die Dbei- 
flache, die bei veiiingertei Ausstrahlung sich derait wiiksam zeigte 

Die folgende kleine Tabelle enthalt in ubeisichtlichei Weise die Bilanz zwischen 
der Waimeausstrahlung bei Tage und bei Nacht und dei Warmestiahlung dci 
Sonne, an heiteren Tagen (und Nachten) 


Strahlung gegen eine hoiizontale Flache von 1 Qaadratcentimeter 
pro Minute in Gramm-Kalorien 


1896 14 

August 1 5 August 2 Sept 3 Sept 

1 Okt. 2 Okt 

Zeit 5'i50a-6'‘10p CJ*20a-6'‘20p 5’‘30-5'‘40 6'‘10-5'‘30 7i‘25-4>*10 7'‘40-4'‘10 

Sonnenstiahlg 

504 2 

447 8 

423 4 387 2 

196-5 182 6KuI 

Ausstrahlung 

132*8 

1215 

116*4 103 5 

51.2 45 9 „ 

Warmezufuhi 





bei Tag 

3714 

326 3 

307 0 283 7 

145 3 136-7 „ 



Nächtlich 

ausgestiahlte Waime 


Zeit 

6^H0p-6^^20a 

5i^20p-6iG0a 

4’‘10p-7MOa 

Aussti ahlung 


130 0 

71 2 

95 3 Kal 

tSonnenstrahlun, 

o 

D 

14 6 

7 5 

4 7 „ 

Waimeverl b Nacht 

1154 

63 7 

90 6 „ 


Am 14 und 15 August war die Warmeeinahme bei Tage im Mittel 349 Ka- 
lorien, der Warme veilust bei Nacht 115, somit die positive Warrnebilanz 234 Giamm- 
Kalorien, am 2 und 3 September betrug dieselbe, in gleicher Weise beiechnet, 231, 
und am 1 und 2 Oktober nui mehr 50 Kalorien Diese Zahlen geben uns zum 
eisten Male die Waimeemnahme an klaren Tagen in absolutem Masse als Kesult.it 
der Sonnenstrahlung und der Waimeausstrahlung 


Zweites Kapitol 

Der tägliche Graiig der Temperatur au der festen und an der fliissiffcn 

O 

Erdoberfläche und in der Atmosphäre 

Einleitung. Die Kenntnis des Veilaufes der täglichen 'Warmeandoiiingen in 
den obeisten Schichten der festen oder flüssigen Erdobeiflache ist von dei grössten 
Wichtigkeit für das Verständnis des täglichen Tempeiaturganges in den unteicn Luft- 
schichten, denn letzterer hangt vollkommen von orsteiem ab, wird fast allem von dem- 
selben bedingt Da die Luft in Bezug auf ihr Absorptionsvei mögen gegen die 
Sonnenstrahlung, sowie auch in Bezug auf ihie eigene Wärmeausstrahlung weit 
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zurückbleibt gegenüber der festen und flüssigen Erdoberfläche, so ist die letztere 
der Sitz weit grösserer Temperaturvariationen im Laufe des Tages (und des 
Jahres), als jene sind, die in der Luft vor sich gehen. Die unteren Luftschichten 
sind daher in ihren Temperaturänderungen in erster Linie von jenen des Erd- 
bodens abhängig. Bei Tage empfängt die Luft ihren Wärmezuwachs grösstenteils 
vom festen Erdboden her (durch Leitung^, Strahlung, namentlich aber durcli Kon- 
vektionsströmungen), bei Nacht kühlt sie ab durch Wärmeleitung und Wärmeaus- 
strahlung gegen den erkalteten Erdboden. Ein Verständnis des täglichen Wärme- 
ganges in der Luft kann daher nur auf Grund der Kenntnis des täglichen Wärme- 
ganges an der Erdoberfläche gewonnen werden. Wo die Erdoberfläche flüssig, mit 
Wasser bedeckt ist, wirkt sie weit weniger ein auf die Temperatur der Luft über 
derselben und mehr im jährlichen als im täglichen Gange. Die Wasserflächen ab- 
sorbieren die Sonnenstrahlung ebenfalls im hohen Grade, lassen dieselbe nocli tiefer 
eindringen als der feste Boden; aber zum Teil gerade deshalb, zum Teil wegen der 
grösseren speciflschen Wärme des Wassers, dann auch infolge der Verdunstung erwärmt 
sich eine Wasserfläche bei Tage weniger stark in den obersten Schichten, und diese 
wirken deshalb auch weniger auf die unteren Luftschichten. Bei Nacht kühlt dagegen 
das Wasser weniger rasch ab als eine feste Oberfläche und als die Luft, erstlich ver- 
möge seiner grossen speciflschen Wärme und dann vermöge des Umstandes, dass das 
an der Oberfläche erkaltete Wasser in tiefere Schichten hinabsinken kann, und 
wärmeren, von unten her kommenden Platz macht. ^) Derart ist die unmittelbare 
thermische Einwirkung einer Wasserfläche auf die über ilir ruhenden Luftschichten 
eine weit schwächere, als die des festen Erdbodens. Bei grossen, lange andauern- 
den Temperaturdifferenzen kommt aber die grosse, im Wasser aufgespeicherte Sonnen- 
wärme wieder zur Geltung, und spielt dann eine weit grössere Eolle, als die geringen 
Wärmemengen des festen Erdbodens. 

Eine nähere Betrachtung des täglichen Wärmeganges in den obersten Schich- 
ten der festen oder flüssigen Erdoberfläche führt nicht allein zu einem Verständ- 
nis des täglichen Wärmeganges in den unteren Luftschichten, sie verbreitet zu- 
gleich helleres Licht über die Vorgänge bei der Erwärmung und Abkühlung der 
Luft überhaupt. 

I. Täglicher Wärmegaiig an der festen Erdoberfläche. 

Man besitzt erst aus neuerer Zeit stündliche Beobachtungen der Temperatur 
an der äusseren Erdoberfläche. Es ist das grosse Verdienst von H. Wild, auf die 
hohe Bedeutung der Kenntnis des täglichen Temperaturganges an der Erdoherffliche 
selbst sowohl für die Probleme des Wärmeganges im Erdboden als auch für den 
täglichen Gang der Luftwärme aufmerksam gemacht zu haben, und. seiner Initiative 

1) Die sp0ciri.stih(3 Warme dos Wassers ist bolcaiintlioli xiir Eiiili(3it gewählt WdriUui. Um oinoii Knbilcoenti- 
moter Wasser um zu erwärmon, ist eine Warmooinlieit nötig, uin einon Ku hi kc<ui timet «ir fnston Erdboden 
um 1® zu orbüb.on, bedarf es bei mittlerer Zusainmonsotzuiig dosHülbou nur oa. O.C hoIüIiüi* 'Warmeoinbeitou. Je 
feuchter der Boden, desto raelir niihert sich seine sijocifiscbo Warme jener dos Wass(3rs, Torf und solir bumus- 
reicbe Erde haben die grösste spocifischo Wärme, wenn sie feucht (in natürlichem Zustaiulo) sind (Pfau ndl er, 
Pogg. Ann. 1866). Um 1 g Luft um zu erwärmen, braucht man 0.238 Wärmeeinboiton ; ein Kubikcontimotor Luft 
wiegt aber bloss 0.00129 g, bedarf daher dazu nur 0.00031 Kalorien. Die Luft hat demnach eine 3257 mal 'kloinor (3 
spocilische Wärme als das Wasser. Mit anderen Worten: Lassen wir z. B. um wärmere Luft über eine Wass( 3 r- 
fläche hinstroicheii, so müssen 326 Kubikeentimotor ihren ganzen Wärmeüberachuss an das Wasser abgeben, um 
eine Wasserschicht von 1 cm um 1 ^ erwärmen. Oder: erkaltet diese Wassorschiebt um 1°, so kann dadurclt 
eine Luftschicht von ca.. 33 m Höhe um 1® erwärmt werden. 
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verdankt man es, dass wir jetzt, namentlich von den russischen Hauptstationen, 
über hinreichende und vorzügliche derartige Beobachtungen veifugen/) 

Aus diesen Beobachtungen hat sich im allgemeinen ergeben 

1 Die feste Erdobeiflache erwärmt sich bei Tage und im Sommei weit über 
die Lufttemperatur, bei Nacht und im Wintei erkaltet sie (abei verhältnismässig 
nur wenig) unter die Tempeiatui der uberlageinden Luftschichten Die mittleie 
Temperatur dei Erdoberfläche ist deshalb hoher als die der Luft 

2 Die niediigste Tempeiatur tiitt an der Eidoberflache (fast ubei einstimmend 
mit jener dei Luft) um Sonnenaufgang ein, die höchste um nachmittags (eine 
bis zwei Stunden vor dem Maximum der Luftwarme), somit etwas mehr als eine 
Stunde nach der stärksten Insolation 

3 Die täglichen Warmeanderungen dringen von der Bodenoberflache nur 
bis zu einer Tiefe von 1 m in den Erdboden ein, in dieser Tiefe verschwindet selbst 
in sehr heissen Klimaten die tägliche Temperaturvariation 


Zur nuheien EiUuterung mögen einige Beobaclitungseigebnisse dei Station JSTukuss km 
vom Amu Daija, in wustenaitiger Gregend) dienen 



Verhältnisse des täglichen Waimeganges 

in Nukuss 

Jahi 1875 



Lutt (3 m) 

Bodenobei flache 

—0 05 

—010 

—0 20 

— 0 40 m 

Mitteltempel atui 

11 5 

15 8 

13 4 

13 8 

13 9 

14 3 

Maximum 

17 2 

32 3 

19 2 

17 8 

15 6 

14 7 

Minimum 

5 4 

52 

85 

1)8 

12 2 

14 1 

Differenz 

11 8 

27 1 

10 7 

80 

3 4 

0 6 

Eintrittszeiten 






Minimum 

5ha 

4 h 55 a 

6h 5 a 

7h 15 a 

10h Oa 

4 h 10 p 

Maximum 

2h 40p 

lhl5p 

4h 30 p 

5 h 30 p 

8 h 15 p 

3 h 35 a 



Mitteltempel atmen im Sommer 



5 h moigens 

16 6 

161 

20 8 

22 9 

26 3 

28 2 

Ih nachmittags 

30 6 

55 2 

31 6 

30 0 

26 0 

27 4 


In dei Nacht und am fiulieii Moigen iiimnit die Tempeiatur von der Tiefe von 0 4m nach 
aussen ab, am Nachmittag nimmt sie von dei Erdobeiflache sowohl nach innen, als nach autwaits 
m die Lutt ab In 04m ist die tägliche Schwankung schon sein klein und die Eintiittszeitcn dei 
Extreme sind hiei die entgegengesetzten von jenen an dei Eidobeiflache 

TT 1 Moigen ist die Bodentemperatui etwas mcdiigor als die Lufttemperatur m 3 m 

Hohe, am Nachmittag ist sie im Sommer um nahe 25<> hohei als die Lufttempeiatui ' selbst im Wintei 
noch um 8^ (Luit 1 3, Boden 9 4) 

T Pt ITP undBodentempeiatui tiitt gleichzeitig em, das Maximum abei in dci 

Luft fast um andeithalb Stunden spater 


Der tägliche Gang dei Temperatui in vei schiedenen Bodenaiteii ist 
Gegenstand sehr soigfaltigei Beobachtungen und Berechnungen durch Th. Hom^n 
m Finland geworden Durch stündliche Beobachtungen der Tempeiatui an dei 
Oberfläche und m piingen Abstanden bis zu 70 cm Tiefe hat derselbe den täglichen 
Gang dei Warme in Eelsboden, auf offener sandigei Heide, auf bewaldetei sandiger 
Heide, auf einem lehmigen Weizenacker, auf einei Moorwiese, Mooracker undMooi- 
wald an Sommertagen festgestellt 


Von den Ergebnissen diesei wichtigen Unteisuchuiigeu beiuhien nur weume den 
Gegenstand, im übrigen muss deshalb auf die Abhandlungen selbst verwiesen weiden^) 


vorliegenden 


1) H Wild Uber die Bodenteinperatur in St Potersbuig n Nuliiss Eep f Met T VI No 4 1878 
Die ältesten Beobachtungen der äusseren Bodontemperatur sind die von Georg Neumay er in Melbomno 370 50' 
südl Br (1858/63), spater hat D olirandt in Nnkuss 420 27' nordl Br 1875 solche angestellt und Wild lut die- 
selben bearbeitet Jetzt liegen aus Eussland solche vor von Bawlowsh, Tillis, Katharmenhurg und Irkutsk 

) Theod Ho men, Bodenphysikahsehe und meteorologische Beobachtungen Berlin 1894 und Doi täg- 
liche Wärmenmsatz im Boden Leipzig 1896 Mit sehr instruktiven Diagrammen uher den täglichen Gang der 
iemperatur in den verschiedenen Bodenarten 


Der taghelle Tempeiaturgaiii* 


49 


Mittlere Extieme dei Temperatui, 
^ - Mittlere Temperatui raaxima 

Bodenart im Gia& Oberfläche 60 cm 

Gramtfels 32 5 34 8 20 9 

Sandhaide 37 7 42 3 14 2 

Moorwiese 32 8 27 7 11 7 

Mittleie Extieme in der Luft 22 7o und 9 6o 
Emtrittszeiten an dei Oberfläche 

Gl amt Sandhaide Mooi wiese 
Maximum 2 h Op 1 h 7 1 h 28 

Minimum 4h 35a 4h 7 4h 43m 

In dei Luft 3h Op und 4h 33 am 


10 


3 2 August 

Mittlere Temperatuimmima 

Oberfläche 00 cm 

14 5 19 

7 8 14] 

6 3 11 (, 


im Glas 
12 6 
64 
2 2 


Ol amt 
Oh 35a 
lh23p 


in 60 cm Tiefe 
Sandhaide 
8h50a 
8h 47p 


MooiWK'se 
31i30a 
2h 50p 




Wärmeaufnahme 
im Laufe eines 
im Boden und für 


Obeirtache 20 8 und 14 1, Mooivuese 16 T und 116 

und Wärmeabgabe der oberen Bodenschichten 
lag es lian präzises Mass fui den täglichen Warmeumsatz 
, , ““ Wärmeabgabe des Bodens an die Luft wenigstens für Spät- 

sommer tage haben erst die Untersucirungen von Tb Homen geliefert Diese ausserst 
w wurden in Fmland angostellt iintei 60« 17' nordl Br, 

“ ^ 70m Secliolio Stündliche Tcmpeiatuimossungen bis zu 60cm 

T,* Im 0, 1, 2, 6, 10, 20, .50, 10, ,50, 60™) Omm.Ä, Sa.Xä. 


Mooi Wiese ei gaben 


W<irmcumsatz an der Erdoberfläche 






IllSO- 

Aus- 





lation Strahlung 

14 

u 

15 

Aug 

450 

115 

2 

u 

3 

Sept 

392 

101 

1 

u 

2 

Okt 

178 

42 

14 

u 

15 

Aug 

37 

143 

2 

u 

3 

Sept 

21 

73 

1 

u 

2 

Okt 

17 

102 


Magaziniciic Wanne 
Fels Sandhaide Moorwiese 
185 81 34 

149 70 36 

75 41 14 

II 


Bei dei nächtlichen Abkühlung 


Voidunstungs- 

waiino 

0 70 231 

0 3 32 1(,4 

0 31 32 


die Luft ah- 
gegohene Waum» 
155 J90 95 

142 108 90 

hl 64 <)0 


Veidunslungs- 
wai me 

0 28 37 

0 11 11 

0 ü 0 


Vom Boden abgegebene 
Wanne 

164 84 50 

137 72 42 

86 34 19 

1 j Lelsboden gicbt die meiste Wanne an die xjuit ao, weniger die Sand- 

beide, am weurgsten die Moorwiese, bei welcher der grösste Teil der Insolationa- 
waime als VfivrlunfttnTio’Q\xio-PTv-in -p^ n i • i 

I9er Boden speichelt einen 4Vil 

di(‘ 


an die Luft ab- 
geg(‘bc‘no Wdiinc 
58 —50 —93 
85 30 —21 

1 — r,j -_(,() 

Luft ab, weniger die Sand- 


' O Tr JL\>ov. 5 IL/Ui 

warme als Verdunstungswarme verloren geht roouon speicireit ein 

der In,solatmnsw<iimc bei Tage auf und gicht dieselbe her Nacht wieder 
ti Vrl Wnkung bei Tage Ein Quadialcentimetoi giobt 

d!u Bn5 lelsboden 155, Sandheide 190 (weil weniger Wurme in 

den Boden emdrmgt) Moorwiese, wegen der grossen Voiduustung, nur 95 (Iramm- 
Kalorien Eine Giamm-Kalorie erwai-mt ca 3300 ccm Luft um 1« 0 Daraus m- 
fiebt sich die hohe Bedeutung dei Eiwaimung des Bodens fiu die Erwarmung der 
Luft, welche direkt durch die Sonnenstrahlung nur sehr wenig erw.irmt wird 

Sclnchten ron Er w.u_mu„ff unter lieft ende, „bereu 

ergebnissen iolgondeii von Ilomen eilnilteueu ßeobaclilungs- 

"" "“““Ät 

i/1A ■< nir . 1 1,2 


Mittn ß 

2/4 

4/6 

6/8 

— 28Jt 

—27 —20 

—1 

—11 

—16^ —4 

11 

-_7 

— 8>^ 

__3 

7 

H ,i n n , 

Lekrb d Mot 

üorolog’io 


8/10 

lO/Mittft Mitt/a 
Giiimlielsen 

2/4 

-l/b U/8 8/10 

10/Mittn 

26 

43 

37 

26 

4 —15 —21 



Sandbeide 


— ■,i;) 

13 

26 

Mooi 

11 

wiese 

2 

—5 — la — la 

—15 

9 

11 

7 

4 

—3 —5 —6 

-„7 
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Die lascheste Zunahme der Bodenwarme ei folgt von 10 li bis Mittag Im Felsbodon ist der 
tägliche Warmeumsatz am giossten, m dei (feuchten) Moorwiesc am kleinsten i) Die tägliche Wärme- 
aufnahme im Sommei (m Finland 60*^ noidl Bi ) betiagt im Felsbodeii 132 Kalouon, in dei Sand- 
heide 60 — 100, im Mooracker 30 — 50, in bewaldetei Heide und Mooi nui 12 — 20 Kaloiien fdie De- 
duktion auf Quadratmeter und Kilogramm-Kalorien eigiebt das Zehnfache) In den Kachten gab d<*i 
Boden wieder ungefahi ebensoviel Waime ab, als ei bei Tage empfing 

IL Der gleichzeitige Ctaiig der Temperatur an der äusseren Erd- 
oberfläche und in den untersten Luftschichten. 

Als Beispiel dafiii mögen die Beobachtungsergebnisse zu Tiflis (1895) m den 
extremen Jahreszeiten dienen Dei tägliche Warmegang am Eidboden und in dei 
Luft 13m darubei, aus stündlichen Aufzeichnungen abgeleitet, ist aus bcisteliendei 
Fig 5 zu ei sehen Von den Zahlenwerten sollen nur jene fiii die ungeladen 
Stunden hier Platz finden^)* 



Täglicher Gang der Temperatur an der Bodenobe 

rflac 

lie 


Zeit 

1 

und in der Luft 

3 57 9 11 1357 

9 

13 

Mitt(‘ 

Boden 

02 

Tiflis, 41^4:3' noidl Bi 410 m Theimometei 3 m uboi Boden 
Winter (Dezember bis Febiuai) 

—0 2 —0 5 —08^ 3 0 10 3 13 2 10 9 4 3 1 9 1 2 

0 6 

3 7 

Luft 

1 5 

11 08 0 5^ 20 4b 6b 73 56 38 

2 7 

2 1 

3 2 

Ditf 

-13 

Boden — Luft 

—1 3 —1 3 —1 3 1 0 5 7 6 6 3 6 —1 3 —1 9' 

— 1 5 

—1 5 

0 5 

Boden 

19 2 

Sommer (Juni bis August) 

181 17 6^ 23 1 34 7 45 1 49 0 t5 4 35 8 2b 1 

22 3 

20 5 

29 7 

Luft 

18 9 

18 0 17 5’^ 19 4 22 4 24 8 26 3 26 9 26 3 23 8 

21 5 

201 

22 1 

Difif 

0 3 

Boden — Luft 

01* 01 3 7 12 3 20 3 22 7 18 5 9 5 2 3 

0 8 

04 

7 b 

Diff 

—07 

Iikntsk, 52^*16' noidl Bi 478 m Theimometei 33m 
Boden — Luft (Sommei 1896) 

“0 0 0 5 4 2 9 0 11 8 12 4 6 3 2 6 — 1 b 

—21 

—1 3 

3 1 

Diff 

—0 3 

Kathaiinenhuig, 56» 50' noidl Bl 283 m Theimometei 37m 
Boden — Luft (Mai bis August 1888) 

-03 -05 20 6 5 8 4 87 7 4 4 3 1 5 -0 1 

—03 

3 1 


Diese kleine Tabelle lehrt. 

Im Winter halt sich die Bodeiitempeiatm (m mittlcien und hohcicn Bi eiten) den giosseien 
Teil des Tages unter der Luittempeiatui, am giossten scheint diese negative Dihoi<mz nach vSonnen- 


1) Als Gleiolmngen fui den taghellen Warmourn&atz im Boden land loli (.\ — ü iui Mittn/21i} 

Granitfels 32 0 sm (282 1 -f x) + 8 S sin (Hl 0 -f- 2x) 

Sandlieide 17 0 sm (302 8 + x) -f- 5 0 sin (172 3 -h 2x) 

Mooiwieso 9 2 sin (299 4 + x) + 0 7 siii (110 1 -f 2x) 

Cliaralvteiistisoli sind die Amplituden, die Pliasenzeiten sind ziemlick dieselben, nui ira Gianitleh ist doi Eiu- 
tiitt der Extreme um etwas mehr als eine Stunde verspätet 

2) An dem völlig beiteien 7 September iialim die Sandhaido 9b0 lulügiaiimi-Kaloiien pio Quadiutmoba 
auf, die Moorwiese 472 Th Homen, Bodenpliysikalistlis und meteoiologisolie Beobaolitungen Boilin 18')4 

3) In den Annalen des russisoben Contral-Observatoiinms findet man die stundliobon Temporatuien lui den 
naturlioben und für kahlen Boden Die Unterseliiede sind sein geringfügig, die Extreme tioten /u den glealum 
Zeiten ein 


Die mittleren Monatsestrerae der Temperatui waien 
Tifhs (1895) 

Winter Sommer 



Maximum 

Minimum 

Maximum 

Minimum 

Bodenoherflkche 

26 9 

—7 4 

62 2 

11 4 

Lufttemperatur 

13 8 

—6 1 

32 7 

13 3 

Differenz 

13 1 

-1 3 

29 5 

-1 9 


Also dieselbe Erscheinung wie im mittleren tagliohen Gange 
hoher, die Minima etwas tiefei 


Iilcutbk (1800) 
Sommer 

Maximum Minimum 
49 2 —0 4 

32 5 2 2 

16 7 -2 f. 

, die Tempeiatiiimaxiraa 


Pawlowhk (1888) 
Sorainer 

Maxirnnm Minimum 
‘J8 4 4 3 

33 9 b <) 

21 5 —2 b 

dos Bodens sind viel 
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Untergang zu sein, gegen Sonnenaufgang nähern sich Luft und Bodentemperatur wieder. Die negativen 
Differenzen bei Nacht sind gering, die positiven bei Tage vielmal grösser. Am grössten ist der 
Wäi-meüberschuss des Bodens um Ih mittags. 

Im Sommer ist der Boden viel wärmer als die Luft, der grösste Wärmeüberschuss um Ih 
mittags ist (zu Tiflis) 3^2 mal grösser als jener im Winter. Die Erkaltung des Bodens bei Nacht ist 
jetzt nicht so stark, so dass ört- 

Fig. 5. 


lieh der Boden die ganze Nacht 
wärmer bleiben kann als die Luft*, 
die Beobachtungen zu Irkutsk und 
Katharinenburg zeigen das nor- 
male Verhältnis (Nachts kälterer 
Boden gegen Luft).^) 

Das Temperatur -Minimum 
tritt Winter und Sommer in den 
unteren Luftschichten und am Erd- 
boden gleichzeitig ein, das Maxi- 
mum aber in der Luft um 1 V 2 bis 
2 Stunden später, als an drr Erd- 
oberfläche (auch in Irkutsk, Ka- 
tbarinenburg und Pawlowsk). 

Der Temperaturüberschuss 
des Bodens gegen die ühorlagcnido 
Luft ist um Ih mittags zu allen 
Jahreszeiten ein sclir grosser. Der 
Boden kann sich in wärmeren Kli- 
maten im Sommer auf 70 — 80^’, und 
selbst noch in höheren Breiten bis 
gegen 00^ erwärmen, also um 30 bis 
W über die Lufttemperatur. 

Im Walde (und in geringe- 
rem Masse auch unter einer Kasen- 
decke) ist die tägliche Wärmeauf- 
nahme und -Abgabe der obersten 
Bodenschicht natürlich eine ge- 
ringere, namentlich im Sommer, 
So gaben z. B. zweistündige Be- 
obachtungen vom 15, bis 30. Juni: 

4 h a 

Temperatur 
Freiland 12.5 

Waldstation 13.0 


^ 9-0 



ßocleixoljerjfläclie. , -Lu|lf. 


(lang (lor Tüinperatur zu Tiflis. 


2h p 
der Luft 
22. G 
21.7 


Tagesmittel 


4ha 2h p Tagesmittel' 
der Bodenoberfläche 

17.8 15,1 2C.4 20 1 

17.5 14.3 20.8 17.3 

Die mittlere Temperatur (15. bis 30. Juni) in O.G m war: Frciland 15.8, Wald 13.2; in 1,2 m: 
Freiland .13.8, Wald ll.l<>.--i) 


Einfluss der Pflanzendecken auf die Wärmeabgabe an dieLuft. Wärme- 
reflexion. Eine grosse Lücke in unseren Kenntnissen über die Wärmoökonomio 
unserer Erde bildet die quantitativ nocli unklare Rolle, welche der mit Pflanzen, 
namentlich der mit Wäldern bedeckte Boden unter dem Einfluss der Sonnenstrahlung 
bei der Erwärmung der unteren Luftschichten spielt. Die Blätter erwärmen sich 
wohl auch, aber' (die immergrüne und Steppen Vegetation vielleicht ausgenommen) 
doch nur wenig durch die Sonnenstrahlung. Genügender Beweis dafür dürfte schon die 
Thatsache sein, dass waldhed eckte Gegenden nie so warm werden und so viel Wärme 
an die Luft abgeben, wie nackter Boden. Die Verdunstung schützt das Blatt vor zu 
grosser Erwärmung. Die Blätter reflektieren einen erheblichen Teil des Sonnen- 
lichtes und damit auch der Sonnenwärme. Diese reflektierte Wärme wird aber 


0 J. Berthold in Schneoberg im Erzgebirge hat einige Jahre hindurch das Tomporaturmijiuinim in der 
Luft, 2.4 m übor dem Boden nnd auf dem Erdboden selbst (Minimum- Tb ormomofcor auf einem, kurz gebaltenon 
ilasoii) abgolesen, die Mittelwerte sind. Das E rdb 0 denminimu m war tiefer als das Minimum der Luft- 
toraperatur um: Winter l.ßO, Erübjalir 1.7, Sommer 0.7, Herbst 3.8. (Boi BeAvölkung kleiner als 8, also ganz 
trübe Tage ansgoschlosson.) Met. Z. 1888. S. 368. 1890. S. 473. 

2) Mütti’icb, Beobachtungen der Erdbodentemporatnr. Berlin 1880. 

’O Dass Blätter die Strahlung sehr stark ahsorbieroii, hat A. G. Mayor nachgo'wiosoii. Americ. Journ. of 
Science. UI. Ser. Vol. XLV. 340. S, a. Mot. Z. 1803. S. 319. 


4 * 
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von der Luft docli nur wenig absorbiert und geht für die Atmosphaie zumeist ver- 
loren. Wie weit die von H Hartl bei trigonometiischen Messungen auch obeihalb 
Waldland beobachtete lebhafte Vibration der Luftim Sonnenschein von dei Erwarmung 
der Blatter abhangt, bleibt mir unklar i) Es können auch die über Vegetations- 
decken aufsteigenden feuchten Luftfaden, die ja specifisch leichter als die Luft sind, 
diese Erscheinung bedingen Eine ei liebliche Eiwarmung der Luft duich das von 
den Blattern reflektierte Sonnenlicht kann wohl nicht die Ursache sein Wohl aber 
kann diese Strahlung den Boden erwärmen, wenn die Eeflexion nach abwärts go- 
richtet ist 


III. Die täglichen Temperaturänderungen 
ln den unteren Luftschichten über dem festen Erdboden als Folge 
ihres Wärmeaustausches mit demselben. 


Wir können uns jetzt darüber Eechenschaft geben, wie der tägliche Warmo- 
gang in den unteren Luftschichten zu stände kommt 


Vorgang bei Tage Die dem Boden auflageinde Luft wird tagsüber duieh 
Berührung mit demselben, also durch Warmeleitung (nur sehr wenig durch Wärme- 
strahlung, es sei denn, dass die Luft viel Staubkoi perchen enthalt) andaueiiid 
stark erwärmt Sowie infolge dessen die Waimeabnahnie mit der Hohe etwa OOH® 
pro Meter überschreitet, werden diese untersten Schichten sjiecifisch leichter als die 
oberen und steigen in die Hohe, wofür andere zum Boden hei absinken und gleich- 
falls erwärmt werden Es stellt sich derart ein foitwahiendes Aufsteigen und 
Niedersinken von Luftteilchen über dem erwärmten Boden ein, durch welches die 
Eiwarmung vom Boden aus in immer höhere Schichten fortgepflanzt wird Die 
aufsteigenden Luftteilchen (d i. kleinere Luftvolumeii) bringen aber nicht alle ihre 
Warme mit in die Hohe, sie verlieren selbe zum Teil schon durch Mischung mit 
den kühleren niedersinkenden, ausserdem aber kühlen sie sich im Verhältnis 
von fast 0 01® pro Meter Emporsteigen ab infolge ihier Ausdehnung ( Volumvergrosso- 
rung bei abnehmendem Luftdiuck) Die Hohe, bis zu welcher die am Boden erwärmte 
Luft aufsteigen kann, hangt deshalb von ihrem Temperaturuberschuss gegen die 
umgebende Luft ab, betragt derselbe am Erdboden z B 10®, so konnte die 
Luft bis zu 1000 m emporsteigen, wenn die Warmeabnahme bis zu dieser Hohe 
hinauf etwas rascher ist als 1« pro 100 m, denn dann kommt sie überall etwas 
warmer an, und ihr Auftrieb halt bis dahin an 


Vorgang in der Nacht. Wenn aber gegen Sonnenuntergang hm die Wärme- 
ausstrahlung des Bodens grosser wird als die Insolation, so beginnt der Boden sich 
abzukuhlen, und es hört die Erwarmung der Luft über demselben und damit deren 
Einporsteigen auf Der Luftaustausch zwischen den höheren und tieferen Schichten 
ündet ein Ende, es tritt Euhe ein 

_ Die starke Wärmestrahlung des Bodens, namentlich bei heiterem Nachthimmel, 
^wirkt, dass derselbe bald kalter wird, als die überlagernden Luftschichten 
Dieselben g^en nun ihrerseits an den Boden Warme ab, sowohl durch Leitung 
als durch Wärmestrahlung Aber nur die dem Boden nächsten Luftschichten 


21 Metz XXVII 1892 S 138 

Met Z ^XXVra “sTgi”“ aber auek anders erUUrt werden 

^-erAuIsteUno,en kann erst später ,eseben werden Siebe den matbematiseb- 
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können durch Leitung erheblich erkalten, denn die Wärmeleitung braucht viel 
Zeit, die Erkaltung der Hauptmasse der Luft erfolgt durch Wärmestrahlung 
gegen den Erdboden und nach oben gegen den Himmel. Aus den Beobachtungen 
des nächtlichen Wärmeganges ergiebt sich aber,' dass die Wärmestrahlung gegen 
den Erdboden dabei die Hauptrolle spieltA) 

Da die Luft nur eine sehr kleine specifische Wärme hat, so kann ihre Tem- 
peratur durch Strahlung erheblich sinken, ohne dass der Boden sich durch letztere 
merklich erwärmt, nur die Mächtigkeit der wärmeausstrahlenden Luftschicht ersetzt dies 
zum Teil. Es besteht nun ausserdem ein ausserordentlich wichtiger Unterschied zwischen 
dem Vorgänge der Erwärmung der Luft bei Tage, und jenem ihrer Erkaltung bei 
Nacht. Ersterer erstreckt sich vermöge der durch selben ausgelösten aufsteigenden 
Luftbewegungen in relativ grosse Höhen hinauf, letzterer löst (wenigstens über 
horizontalen Flächen) keine merklichen Bewegungen aus, die erkalteten Luft- 
schichten bleiben ruhig horizontal gelagert. Der nächtlichen Erkaltung durch 
Wärmestrahlung gegen den Boden unterliegen daher fast nur die untersten Schichten, 
die Erkaltung ist hier am stärksten und nimmt nach oben rasch ab, wenn sie 
auch in höheren Schichten nicht völlig aufhört. 

Dies ist für den Erwärmungsvorgang der Atmosphäre überhaupt von grösster 
Bedeutung. Es bleibt derart nach jedem sonnigen ruhigen Tage ein Wärmercst 
in den höheren Luftschichten, der am nächsten Tage wieder einen Zuschuss erhält, 
der allerdings höher hinauf immer kleiner wird, aber doch bei sonniger ruhiger 
Witterung die Erwärmung vom Boden her in immer höhere Schichten Vordringen 
lässt. Dazu kommt noch die direkte Wirkung der Sonnenstrahlung. Die Er- 
wärmung durch die Konvektionsströmungen bei Tage dringt bis zu relativ grossen 
Höhen vor, die Abkühlung durch die nächtliche Wärmeausstrahlung beschränkt 
sich zumeist auf die unteren, dem Erdboden naben Luftscbi eilten. 

Wenn diese Darstellung der Vorgänge bei der täglichen Erwärmung und 
Abkühlung der Atmosphäre vom Boden her richtig ist, dann müssen wir erwarten: 

1. Dass die Eintrittszeiten der Extreme im täglichen Wärmegange sich nach 
oben etwas verzögern, namentlich der Eintritt des täglichen Temperaturmaximums. 

2. Dass die Amplituden der täglichen Temperaturvariation (der Unterschied 
zwischen den täglichen Wärmeextremen) nach oben hin abnehmen, und zwar an- 
fangs rasch, in etwas grösseren Höhen langsamer. 

3. Dass die nächtliche Temjieraturschichtung in vertikaler Kichtung derart 
ist, dass die untersten Schichten die kältesten sind nnd dass die Temperatur bei 
Nacht bis zu gewissen Höben zunimmt, und zwar im Winter wie im Sommer. 

4. Dass die vertikale Temperatursebiebtung in der wärmeren Jahreszeit bei 
Tage in den unteren Schichten für 100 m erreicht oder überschreitet. 

Alle diese Folgerungen werden nun in der That durch die Beohachtungen 
bestätigt. Die wichtigsten Aufschlüsse über den täglichen Erwärmungsvorgang der 
unteren Luftschichten haben die Beobachtungen auf dem Eiffelturm in Paris ge- 

1) Die Ursache, dass die Wiirmoloitung hei der nächtlichen Urlcalttinj,^ der Luft nur für die imtorHlon 
Schichten wirklich in Betracht zu ziehen ist, darf nicht „dem schlechten Wärmoloitungavormojjon“ der Luft zu- 
geschriehen werden, denn dasselbe ist nahe gleich dom dos Eisens, das doch nicht als schlechter Wärmeleiter 
gilt. Aber selbst im Eisen würde sich eine tägliche Wännoporiodo mir etwa bis zu einer Tiefe von 4 — 5 m fort- 
pflanzen. Damit übereinstimmend findet Maurer, dass die Wärmoleitung nur für die LuftHcliiohton bis zu 
ca. 3 m über dem Boden in Betracht kommt. Die höheren Schichten könnou ihre Wärme nur durch Strahlung 
gegen den Erdboden abgeben. Die Strahlung der Luft gegen den Himmel kann nur unbedeutend sein, weil die 
Luft ihre eigene Strahlung ziemlich vollständig absorbiert. 
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liefert Dieselben sind geiadezn epocliemacliend gewoiden für alle üntei suclmngen 
über die Voi gange in den unteren Luftschichten 

Ausserdem liegen noch einjahiige stündliche Tompeiatuibeobachtimgen (an 
Termmtagen bloss) " zu Allahabad vor, sowie die weitvolleii liegistiieimigen zu 
Strassbuig an der Univeisitat und auf dem Munsteituim 

Uher die Veispatmig dei Eintrittszeiten dei täglichen W.umee\tieme mit zunehmeiidei Hohe 
ubei dem Erdboden und die gleichzeitige Abnahme dei Oiofe&e dei täglichen T emp e i atu i Schwankung 
lietein diese Beobachtungen folgende Eigehmsse 


Mittlei ei 

tcXglichei 

Wuimegang in 

vei schied onen Hohen uhei dem 

Eidboden 




I Baus 

Eitteltuiin 




Hohe 111 Motel 

2 

123 

197 

302 


2 

123 

197 

302 



Tempeiatui 





Emti ittszeiten 








Wmtei 




Alaximum 

50 

4 2 

3 6 

28 


2 h p 

31i p 

3^2 P 

2 V 2 p 

hlmimum 

08 

13 

13 


12 


6V2a 

Vk 

71/2 

71 /i 

Differenz 

4.2 

2 9 

23 

1 G 


, ^ 

— 

— 

— 







Aquinoetien 




Älaximum 

17 G 

Ib 1 

15 5 

14 9 

1 

21i p 

31i 

3Vi h 

31i 

IMimmum 

81 

94 

95 

9 8 


5ha 

5^2 


bh 

Differenz 

9 5 

67 

60 


51 


— 

— 

— - 

— 







8omuiei 




Maximum 

217 

201 

19 4 

18 5 


2 h 

3V2h 

vu 

31/2 

Minimum 

12 6 

13 7 

13 7 

13 5 


4^2 

4\T 

5V2 

41/2 

Dififei enz 

9 1 

64 

5 7 


5 0 



— 


““ 




II Allahabad (Jahi) 




Hohe in Metei 

15 

14 

32 


51 


15 

14 

32 

51 



Tempeiatui 





Emti ittszeiten 


Maximum 

31 6 

311 

30 5 

301 


2h 40 

2 h 38 

2 h 50 

3h 0 

Minimum 

20 0 

20 6 

21 2 

21 6 


5 h 36 

5h 45 

b li 5 

bh i 

Diffeienz 

11 6 

10 5 

9 3 


8,5 


— 

— 

__ 

•— 


III 

Stiassbuig Univeisitat und Munsteituim 




Hohe in Metei 6 

136 



6 

136 1 

6 136 





Wmtci 



Aquinoetien 

Sominei 




Maximum 

07 

00 



17 9 

16 8 ! 

22 1 20 4 




Minimum 

—2 5 

—22 



85 

9 9 

13 2 14 1 




Differenz 

3 2 

22 



9 4 

b9 

8 9 6 3 




Das tägliche Maximum tiitt, zu Stiassbuig, nuten im Wmtei um 2h, sonst um Sliji ein, ob(*n 
stets erst um 41i, Verspätung 1 — 2 Stunden, ähnlich verhalt es sich mit den Emtnttsz eiten der täg- 
lichen Maxinia Siehe Fig b 

Wir finden demnach uhciall Rasche Abnahme dei täglichen Tempeiatmamplitude mit dei 
Entfernung vom Erdboden, namentlicb in den untersten Schichten, zugleich damit eine Veisp<itung 
in den Einti ittszeiten der tietsten und dei höchsten Tempeiatui um 1 — 2 Stunden 

Die tägliche Warmewelle pflanzt sich also von unten nach oben foit mit ab- 
nehmenden Amplituden und Veispatung der Extreme, ganz in Analogie mit deien 
Eindringen in den festen Erdboden Aber die Art dei Eoitpflanzuiig der Warme- 
welle ist in beiden Fallen ladikal veiscliieden, in dei Eide beruht dieselbe (fast) 
nur auf Warmeleitung, m der Luft sind dabei die Konvektionsströmungen und die 
Wärmestrahlung thatig, die Leitung spielt (fast) keine Kolle Dementspiochend ist 
auch die Erstreckung der Foitpflanzung des Waimeimpulses dort bloss 1 m, liier 
im Sommer über 1000 m 

Au den Eiffelturmstationen kann man das Eortschi eiten dei täglichen Waimewellc sein schon 
beobachten Im Dezember und Januar tritt die Tempeiatur von 2° am Boden um 10h lÖm em, 

1) A Angot Resume des Obs Met faites au Bureau Central et a U tour Eiflel 1890/94, Aimales du 
B C Annee 1894 T I 

2) Hill, On temp and humidity Observ at Allahabad at various heights above the ground Ind Mot 
Memoirs Vol IV Nr IX S 361 — Hei gesell, Ergebnisse meteorolog Beebaclitungen in El&ass-Lothrmgen 
1892—1896, von mir berechnet, und Hergesell, Temp d freien Atmosphäre Geogi Mitt 1900 S 97 
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und schreitet dann aufwärts fort, sie ist um lOli 40m in 100 m, um Mittag in 200 m, um 2h nach- 
mittags in 300 m, etwas später in 312 m angekommen, wo sie die grösste Entfernung vom Boden 
erreicht hat; um 3h 25m finden wir sie wieder in 300 m, um 7^2 h p in 200 m und um 8h 45 m in 
100 m; unten am Boden ist aber inzwischen infolge der Abkühlung desselben die Temperatur sclion 
um öV^h auf 2® gesunken, und schon bald nach 4h sind die unteren Luftschichten kälter geworden 
als die oberen, und bleiben es bis nach 10h vormittags. Das Minimum tritt unten um 7h 25m, in 
100 m um 7h 45m, und darüber um 7 h 55m ein; das Maximum unten um lh50, in 100m um 2h 30, 
in 200 m um 2 h 40 und 
in 300 m in 2 h 30 m. 

Im August und 
September tritt das 
Minimum am Boden 
um 5h morgens ein, in 
100 m um 5 h 45 und in 
300 m um 5h 55m, das 
Maxi m u m am B o d en 
um 2 h , in 100 m um 
3 h 10 m, in 200 m um 
3 h 25, in 300 m, wie cs 
scheint, schon um 3h. 

Die Temperatur von 18® 
tritt am Boden um 9^2 
morgens ein, in 100 m 
um 10 h 45, in 200 m um 
12 h 20 m, in 300 m um 

2 h 15 m und erreicht um 

3 h etwa 320 m, worauf 
sie v’iedcr den Itückweg 
eiiischlägt. Die Temper- 
atur von 19° m-eie.hi nur 
die Höhe von 200 m, di(j 
Temperatur von 20° bloss 
100 m, während wir am 
Boden von Ih bis gegen 
3h 20.8° antrefi'cn. Die 
Temperaturphaso von 18° 
legt in der Stunde nicht 
ganz GO m nach aufwärts 
zurück. 

Angot scliliesst, 
dass im Winter in 
einer Höhe von rund 
750 in, im Sommer in 
1150 m, im Jahres- 
mittel in bOO m über 
dem Erdboden die 
tägliclie Temperatur- 
anderung auf ein 
Zehntel ihres Be- 
trages am Boden lier- 
abgesunken sein, also 

in diesen Höhen nur mehr 0*3^ bis 0*9^ betragen dürfte.^) 


mg. 6 . 



Bozeichnoii wir mit die tilgliclio Ami)litu(lG am krdbodoii, mit jeno in dov Höhe h darüber, so kann 
man setzen : log = log Ay •— bh; b ist dann zu Paris von November bis Pobruar 0.IJ0132, um die Äipanoctien 
0.00110, von Mai bis August 0.00088 (b in Metern). Zu Strassburg dürfte das gleiche gelten. Zu Allabab[ad 
ist für die untersten Luftsobiebten b ~ U.003, die Abiiabnio der Amplituden also sobr rasch bi.s zu 50 m über 
dem Boden. Die Draebenbeobaebtungen auf dem Blue Hill würden ergeben (bis lOUO m) b = O.OOlG. A. B ers o n , 
Wisseiiscbaftlicbß Luftfahrten. III. S. 120, stellt die aus (.bemannten) Ballonfahrten abgeleitete Abnahme der 
täglichen Amplituden nach oben durch folgende Formel dar: log Aj^ = log Ay — oder b = 0.000434. Eine 
Amplitude von 10® am Buden würde bieniacb in 4000 m Hübe auf 0.1° borab.sinkon. 
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Die Folgerung aus den stündlichen Beobachtungen an den Eiffeltuim Stationen, 
dass in Hohen von 1000 m über dei Erdobei flache in der fieien Atmosphäre die 
mittlere tägliche Warmeschwankung schon sein geiingfugig geworden sein muss, wiid 
duich die Beobachtungen mittelst Fesselballon odei Diachen vollkommen bestätigt 
Ein heisser Jumtag (7 Juni 1898) zeigte in 800 m ubei Süassbuig eine nächtliche 
Abkühlung von 0 7^, wählend sie am Erdboden 4 6^ betrug Die Experimente 
mit Eegistiiertheimometern an Diachen zu Blue Hill (bei Boston) liefeiten im 
Mittel folgende Eigebnisse 

Mittleie tägliche Temperatui Schwankung 

Ort Thalstation Uraclie Drache 

Eine Hill Gipfel 25 Beobacht 13Boohaeht 

Hohe 0 50 180 500 1000 m 

Amplitude 11 6* 9 9* 9 3* 2 4* 0 17*0 

In 1000 m ist hier die tägliche Warmeschwankung nahe auf '/j^^ jener am Eid- 
boden herabgesunken Die tägliche Luftdiueksehwanknng auf Beigg'ipfoln, welche 
(in unserem Klima) der Hauptsache nach von der täglichen Bempei atui Schwankung 
in der unterliegenden Luftschicht bedingt ist, fuhit zu ähnlichen Schlüssen i) 


IT. Die täglichen Temperaturänderungen in der flüssigen 

Bi'doberfläehe. 

Der tägliche Warmegang an der Oberfläche giosserer Wassermassen, welche 
eine betrachthche Tiefe (mindestens über 5 m) besitzen, unterscheidet sich sehr 
wesentlich von jenem in der festen Erdoberfläche Die täglichen Waimeandeiungeu 
sind viel kleiner, ja geringfügig, und die Eintiittszeiten dei Extieme sind zumeist 
verspätet gegen den höchsten Sonnenstand und auch gegen die Extreme doi Luft- 
temperatur 

Die üisaehen des veisehiedenen W«ixmeganges im festen Erdreich und im 
Wasser sind- 1 die grossere specifische Waimc des Wasseis (ca dojipelt so 
gioss als jene der festen Erdoberfläche), 2 die Diatheimansie des Wasseis gegen 
die Strahlung der Sonne, und 3 die Möglichkeit von Konvektionsstioniungcn, 
welche dann eintreten, wenn die Oberfläche erkaltet, oder wenn aus einem anderen 
Grunde (im Salzwasser Verdunstung und dadurch Konzentrieiung des Salzgehaltes) 
die oberen Schichten apecifisch schwerer werden Dazu kommen noch gelegentliche 
Storungen der vertikalen Temperatui Schichtung infolge einer Mischung der Schichten 
durch den Wmd 

Die Diatbermansie des Wassers bat zur Folge, dass die Sonnenstrahlung nicht 
bloss die Oberfläche erwärmt, sondern auch den tieferen Schichten zu gute kommt 
die obersten Wasserschichten werden bei weitem nicht so stark erwärmt, wie die 
feste Erdoberfläche, die tieferen Schichten abei viel starker, als die entsprechenden 
des Bodens Wahrend im Erdboden die tägliche Temperaturvariation schon bei 
1 m Tiefe völlig erloschen ist, reicht sie im Wasser mindestens bis zu 5 rn Tiefe *) 


1) Ich herechaete diesem Wege folgende mittlere Tegesschwaukimgen der Temperatui ini Sommer Lult- 
sohicht Münehen-Peissenherg, mittlere Hohe 240m, Amplitude d 3», München -Wendelstein 030 m, Amplitude 
2 2», Peissenberg -Wendelstein 840 m, 1 7 », Schafberg- Sonnhliek 2000 m, 1 4», Säatis - UontManc 3200 m 1 0» 
Wie weit diese Eechnungseigehnisse für grosse Hohen noch von der hohe.on Eriihimung der Luit in Boiglhndoin 

beeinflusst, und in wie weit sie überhaupt beweiskiaftig sind, ist voi dei Hand uiioutschieden lu deu ge.iugeieu 
Hohen stimmen sie gut ^ infooroiA 

u 1 Ul"’ ein, ist es truh, .o werden die obeieu 

Sollloht ea stärker erwärmt 
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Die Erwärmung des Wassers erfolgt im allgemeinen fast nur durch die Sonnenstrahlung. 
Ein erheblicher Teil der zugestrahlten Wärmemenge wird aber zur Verdunstung 
des Wassers verwendet und kann deshalb keine Temperaturerhöhung bewirken. 
Nehmen wir eine tägliche Verdunstung von 5 mm an (für einen warmen Sommer- 
tag in mittleren Breiten), so wären hierzu pro Quadratcentimeter 300 Gramm- 
Kalorien nötig, d. i. fast die Hälfte der an ganz heiteren Sommertagen diesen Breitmi 
zugestrahlten Sonnenwärme. Der Rest kann dann noch eine Wasserschicht von 
3 bis 4 m Tiefe um 1 ^ erwärmen. Aber auch auf den Wärmeverlust durch 
Reflexion (Spiegelung) wäre Rücksicht zu nehmen. In sehr salzreichem Wasser 
in trockenen Klimaten wird durch die Verdampfung an der Oberfläche das Wasser 
salzreicher und deshalb specifisch schwerer, so dass selbst wärmeres Wasser unter- 
sinken und den tieferen Schichten Wärme Zufuhren kann. 

Dass in, heiteren Nächten das Wasser durch Wärmeausstrahlung erkaltet, ist 
nicht zu bezweifeln, Messungen über die Wärmeausstrahlung des Wassers liegen 
nicht vor. Da gleichzeitig stets auch Verdunstung stattfindet, wird der Vorgang 
der nächtlichen Erkaltung kompliziert. 

Die Wärmeleitung spielt bei der Ausgleichung der Tempreaturunterschiede 
im Wasser eine ganz untergeordnete Rolle, da der Wärmeleitungskoeffizient des 
Wassers sehr klein ist. 

Über den täglichen Wärmegang an den Wasseroberflächen liegen leider nur 
sehr wenige Messungen vor, noch weniger solche in einiger Tiefe, aus denen man 
die tägliche Wärmeeinnahme und Wärmeabgabe in den Seen oder in den Meeren 
beurteilen könnte. 

1. Der tägliche Wärmegang in Binnenseen. Eorel giebt an, dass 
nach einer Reihe stündlicher Temperaturbeobachtungen im Juli die Temperatur an 
der Oberfläche des Genfer Sees entfernt vom Ufer sich zwischen 7 h morgens und 
6 h abends im Mittel nur um r5^ ändert. 

E. Richter hat im Millstädter See (580 m) und im Wörther See (439 m) 
in Kärnten die tägliche Temperaturvariation an der Oberfläche gefunden: .Mitte 
Juli bis Mitte August zu 1*8^, dann bis Mitte September zu T3^; an den heissesteu 
Tagen bloss 5 5^ und 6’0®. In 4 m Tiefe brachten die heissesten Tage bloss 
eine Temperaturänderung von 0'6^ bis 0*8^, im allgemeinen ist hier die tägliche 
Variation schon ziemlich unmerklich. Um 7 ^‘a m war die Temperatur in 4 m und 
an der Oberfläche (Juli, August) die gleiche. An dem heissesten Augusttago war 
im Wörther See die Änderung der Temperatur der Wasserschicht von der Oberfläche 
bis zu 4 m Tiefe ca. 2‘2® (entsprechend 800 Gramm-Kalorien), Die Temperatur 
der Wasseroberfläche war den weitaus grössten Teil des Tages hindurch höher als 
die Lufttemperatur. ^) 

Die Temperaturmessungen, die K. Grissinger im Weissensee in Kärnten 
(926 m Seehöhe) bei sehr günstiger Witterung vorgeiiornmen hat, ergaben eine 
wesentliche Verspätung des Temperaturmaximums unterhalb 4 m. Bei dem sehr 
klaren warmen Wetter (2. bis 5. September) liess sich ein Eindringen der Sonnen- 
wärme bis gegen 12 m feststellen (wozu die grosse Seehöhe etwas beitragen mag). 
In dieser Tiefe lag auch die von Rieh 1er so genannte „Sprungschicht“, d. i. jene 

e Das Wärmeleitungsvermögen betrügt nur 0.00135 (Contimetor- Seliunde) , ist Üoinnacli uabozu 200 mul 
kleiner als das Temperaturleituugsvermögen der Lul't. Würde die Würiuo im Wasser nur durch Leitung* fort- 
gepflauzt werden, wie dies im Erdboden der Fall ist, so würde die tägliche Periode kaum bis 40 cm, die jllhrliche 
nur wenig über 7 m Tiefe hinab merklich sein. Die Keclmung folgt später. 

2i) E. Eicht er, Seestudien. Wien 1897. 
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Schicht, wo die Temperatur plötzlich sich stark vei mindert, weiter nach abwärts abei 
wieder langsamei sich ändert.^) 

Eine Eeihe von Tempeiatmiegistneiungen ini Wolfgangsee, Oberostoi reich 
in 24, 86, 149, 274 und 524 cm Ihefe im Sommei 1899 durch F Exnei fuhite 
der schlechten Witterung wogen noch zu keinen definitiven Ergebnissen Bcmeikens- 
wert ist, dass das Maximum dei Tempeiatui in allen Tiefen zu gleichei Zeit ein- 
tiat, und dass die tägliche Schwankung nui sein langsam mit der Tiefe ahiiahm 
lempeiatuimessuiigen iin Hallstattei, die meist 6 nioigens und abends voi- 
genommen woiden smd^), eigaben in der Oberflachenschicht von 1 in im Sommei 
eine duichschmttliehe tägliche Tempeiatui vaiiation von ca 2 3« 

Es ist mir gestattet, den Ergebnissen der Tcmpeiaturmessuiigen von Th Homfin 
im Lojosee im südwestlichen Fmland, unter 6ü» Bicito, die folgenden den ta»- 
lichen Warmeumsatz in dem Wasserbecken eines Sees betielfendcn Daten zu en't- 
nehmen 


Neben den logohnassig foitgelulntou Beobachtungen ubei die , ilulidien Tempoiiitmscliwaulvuno,.,, 
sind auch solche ubci den täglichen Wanneumsatz angestellt woidcn Bei Loiosee ist an dei «St, 01,. 
wo die meisten Beobachtungen ausgeiuhit woidcii sind, 11 km lang, a 5 km hi ent und 10 m t, 1 B 
Eisdecke wahrt von Mitte odei Ende Dezombei bis Ende Api.l o'^l« Anlang Jlm Vul" dem Am' 
gehen des Eises steigt die Tempeiatui aiidaueind und nach etwa 10—15 l\igen hat die tr-m/e \V tssei 
masse die lomperatui von 4" en eicht Bie tägliche Waiineein.uhiiie kann nach den Bei haclituirn-cn 
an vannen sonnigen Tagen 70-80 Kilogiamm-Kalo.ien pio Qnadiatdeciraetoi <n i eich™ V, n Am 
iang Juni bis Ende August ist die W ai moeimiabmo in dei ßeged giossei als die Waiiiic ilmibp 
den kuizon Nachteil An gowobiiliclieii schonen Somineitagen kaTm inan die tägliche W i nn nnalinm 
zu e twa 40- 50 Iv.loguimm-Ivaloi.on, die Waimeahgahe zn 15-JO lulog.annnrKaloii'm 


il PetemGeog. Mitt 1892 lieft VII Die tägliche Tempoiatuiami.Iitudo au der Obeiflach« iv,u 2 

sinT Mitteltemperatmen von v.e. Tagen m den «.»clnedoiioii Tiolon ™ voiscluodene,; 


Tiefö ni m 0 
8 h am 19 1 

Mittag 21 3 

4h pm 20 4 


U 10 

18 20 

25 50 

7 0 6 1 

5 0 5 4 

4 8 4 1 

0 8 0 0 

5 6 5 3 

^17 4 4 

7 ‘2 () 3 

5 8 5 3 

U» 4 1 

m den Seen 

im Sommer 

Natürlich können 

Die Ul Selche düi „S pruiigs chicht‘" sind 


tTi. , , a dxi uuu DÜOU öommor ^aturlioh koimon 

sie nicht m Detail als typisch und ve.Usslieh hetiacUlet worden - Dio UisaUie doi „Spn.ngschicht‘ 3 
die Kouveitionsstromungen Die nächtlich e.taltcten Schichten sinken h.s zu ,0110, Tiofi, hnuh, m welch 
sie die gleiche Tempeiatur finden, dabei findet n,itn,Uch auch Mischung und Temporal uiausgloijh statt S„ 
en steht im Sommerhalb, ahie in den obeiflachhcbon Schichten eine langsame Wil.n.oabnahmo nach unten Im 
iTuhhnge liegt die SprungscLicht nahe dor Oberfläche, sinkt dann immoi tiefoi hinab, bis snli nn Spatlioihst 

Te kTlTesTen ® S-li'oWen 

1, eiche noch das gunst.gato W otte. hatten, i,nd clor t.cg liehe Tompciatuigauo 
dnreh leigende Konstanten der ersten zwei «hodoi einer haimoiuschon Koilio aiisgediuckt 
Solche Reihen haben die Form 

dl Sill (Al + '«:} 4- a2 fein (A2 4- 2x) + oto 

Näheres darüber findet man im Anhänge Die a entsprechen den Amplituden , die Wmkelkonstanlen A den 
Phasen^eiten der periodischen E, schein., ng, x bezeichnet den ye.hndoil.chen Winkel, wolchoi b.e, lur Mittm- 
nacht _ 0 ist und im Laufe der Periode 800«, die ganze Puiiplieno, duichlault Will man Slundonnoite aus 

Z=\“o«) “ ’ ° ™ ^ ® = ««■> etc (also 

liefe Luft 24 86 liO 274 524 

«^4 0 25 0 210 Amplitude 

^2 1 82 0 50 0 25 0 19 0 11 Oll 

(195) (205) 2240 Phaseiii^eit 

•^2 18 21 34 10 j3 

^lefeTsrca ff""'' 4- Temperatnmiaxiniums nm 3 h nachmittags ” Die Amplitude in 24 cm 

TwiZ: Akad B OIX Zu im ubeieinstimmt S.tzungsbo. 


3) J V Loieiiz-Liburnau, Dei Hallstadter See, 
Die Beobachtungen werden m den Acta Sociotatis 


Wien 1898 K k geogr Gesellsch 
Scientiarum Fennicae publiziert werden 
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dccimetei schätzen ISTach kalteiei Witteiung und an nicht allzu lulugen Tagen kann die Waiine- 
eiimahme aut (50 — 70 Kilogiamm-Kaloiien steigen, an ganz ruhigen Tagen ist sie etwas kleinei Von 
Ende August odei Anfang Septemhei (m seichten Seen schon tiuhei) amuI che tägliche Wauneabgabe 
giossei als die Einnahme und im Oktobei verschwindet allmählich die tägliche Tempciatui Schwankung, 
wählend die tägliche Waimeabgahe wachst, so dass sie m kalten Novemhei- und Dezembei tagen 
80 — 100 Kilogi amm-Kaloi len pio (^uadiatdezimetei eiieiclien in e\ti einen Fallen selbst ul lei schreiten 
kann Wenigei tiefe Seen speichern im Sonimei weniger Waime aut und tiieion üuhei zu i) 

Die Tiefe, bis zu welcher im Lojo-See im Sommei eine tighche Tempeiatm Schwankung uhei 
01° C sich emstellt, schätzt Th Ho men auf 5 — ß m an massig windigen und auf 3 — 5 ni an ganz 
lu lugen Tagen 

Da die tägliche Warmeschwankung an dei Oberflaclie der Seen m mittleren 
Bl eiten im Sommer dmchsclmittlicli kaum 2 — 3^ betragt, so muss die tagliclie 
Vaiiation dei Lufttempei atiii ubei Sceflacben eine weit kleinere sein, als über den 
Landflachen und die Eiwaimung dei Luft von unten ganz anders erfolgen, als sic 
vorhin fui das feste Land daigCbtellt woiden ist Wegen dei im See tagsüber auf- 
gespeicheiten Waime, die bei Nacht wiedei zum Teil an die Luft abgegeben wird, 
ist die naebtbebe Eikaltung dei dem Wasser auflageinden Luft eine viel kleineic 
als ubei dem Lande Eiwaimung und Abkublimg der Luft sind wesentlich ver- 
mindeit Beobachtungen daiubci fehlen Da die Luft ubei nicht zu giossen See- 
beckon vom Lande bei stetig zu- und wiedei abflicsst, so kann die volle Einwirkung 
der täglichen Tempei atui vai lation dei Wasscifl<icben auf die denselben auf lagern- 
den Luftschichten nur ubei den (Ozeanen untci sucht weiden 

2 Der tägliche Gang dei Temperatur an dei Oberfläche der Meere 
und Ozeane Auf offonei See ist die tägliche Variation dci Wassertcmperatui 
an dei 0 bei flache noch kleiner als in den Landseen 

Nach den zweistündigen Messungen der Wasseitempoiatur wahrend der (fliallongoi 
Expedition betiug die tägliche Vaiiation^) 

Ara Äquator kaum 0 4^, untei 30^ Bioite, im Noid atlantischen Ozean 0 44^ 
iin Siidatlantischen Ozean (33^ S ) desgleichen, im noidlichen Glossen Ozean (37^ N) 
kaum 0 6^, irn südlichen (36^ S) 0 5^ m hoheicn Breiten bloss 0 2<^ bis 0 1^ 
Nach den Beobachtungen von G Schott war die tägliche Amplitude der 
Wassei tempei atur (an dei Oberfläche) mneihalb der Tiopen^). 

Bei frischei Buse bedeckt 0 4^, klar 0 7^ bei Windstille 0 9^ und 1 6, im 
Mittel 0 9^ 

Die tägliche Variation der Lufttempei atur war 0 55^ bei starkem Wmd, 1 26^^, 
wenn dei selbe fehlt, an bewölkten Tagen Ü6G^ an klaion 115^, also erheblich 
giosser als die dei Wassei ohei flache Ubci 30^ Bieite war die tägliche Variation 
der Wassei temperatur nui 0 3^ bis 0 4® 

Übel die Tiefe, bis zu welehei die tägliche Warmeschwankung in den Meeieu 


q Im Ladügasoo dagegon liier(su dui tiofsten Sfolloii (giosslo Tiolu 2,50 in) in m.uudiün Wintum uboikaupt 
gai mekt zu Aiidoieiaeits orfülgt hier dio Enikimung iiu Süinmoi solii langBaiu So stiog m zwoi Monalou 
des letzten Sommei s (1899) die lompoiatui an doi tiolsten Stelle von 1 an dei OkorHaolLO und 2 5° am Boden 
am 23 Mai, nur auf 3 9° an der Okerllaolie und 3 8° am Boden am 20 Juli, und auf resp 4 2° und 3 8° am 
25 Juli Infolge der giossen Tiefe leprasentieit abei diese Tomperaiuioiliokung emo Warmeaufnalimo von 
57()4 Kilogramm -Kalonon pro Quadiatdoeimetei in 62 Tagen odoi emo miitkuo taglulin Waiimmulnakme von 
93 Kilogiamm - Kalüiion Da die eiHto Hallte diesoi Pcnodu sohi Kali, die letzte ausHoigewoknliok waim wai, 
so kmn man die mittlere tUglicko Warmeaulnakmo im Juli weit ubei 100 Kiloguunm-Kaloiieii pio (iiiadiatdeu- 
nioter sokiitzen, ^\elck6 giosso Wkimeaufnahmo daduick erinogliüil ist, dass die Obei üuchonteinpüiatLU die ganze 
Zeit mit 01 4° C wai 

Bnelluke Mitteilungen von Ilorin Prof Th Homon in llelsmglois 

Challenger Eepoit Pkysics and Chemistry Vol II Paxi V 

Gorhud Schott, Wissenschaftliche Ei gobnisso einei Forschungsreise /ui Soo Googi Mitloilungon 
Eigan/ungshelt 109 Gotha 1893 
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Olt 

IsLmcl 
Noi wegen 

Nonv Meoi Jan Mayen 
Waimei Strom Polai Stioin 

Bai ents- 
soc 

Advent- 

bay 

0 37 

Sec 

011 

0 68 

0 61 

0 51 

Luft 

0 87 

0 91 

174 

100 

1 25 


emdringt, scheinen kaum Beobaclitnngen voi zuhegen Nach Aime dringt seihe 

im Mittelmeere bis auf 16 — 18 m Tiefe ein (die jährliche bis zu 3 400m) 

Das Wasser ist warmer als die Luft Auf den offenen tiopischen 
Ozeanen (Atlantischen und Sudindischen) um 0 8^, m der Chinasee um 
aussei ti opiscli im südlichen Altlantischen Ozean nui 1 6*^ Der Sudatlantische Ozean 
von 10® bis zum Wendekieis wai waimer als dei Noidatlantisclie Der Temjieiatui- 
Überschuss des Wasseis betrug im Atlantischen Ozean unter 35® sudl Bieite 14® 
noidl Br 2 4® (ohne Grolfstiom nui 1 3®) (G Schott ) 

Die Luft vai nur um Mittag für einige Stunden warmer als das Meci 

1 nonvegisclien Noidmeeiexpeditioncii verdankt man folgende Eigebiiissc ubei die Glosse 

clei täglichen 'lempeiatuivaiiatioii m Luft und Was&ei im Sommei m hohen Bi eiten 

Tägliche Amplituden der Temperatui im ciiiopciischen Noidmeei 

IVIittcl 

0 460 

1 150 

« Umpbung dei butiscbeii Inseln ist nHcli Dickson du bigliclic Variation in doi Iiisolien 

See 0 44, südlich von den pitischen Inseln kaum 0 rfo und nin 01« bis 0 2» m dci Gegend dei 
febetlands Inseln Sic ist am giossten von A]piil bis Soptombei , am kleinsten von 
Noveinbu bis Februai Nach zweistundlichen Messungen an den sohottiscberi Küsten tiitt das Mim- 
mum der lemperatur um 6 b moigens ein, das Maximum um 3 — 4 h mittags i) 

Da die Ozeane zwei Dnttel dei Ei dobei flache bedecken, so kann man sagen, 
dass auf dem weitaus giossten Teile dei Erde die tägliche Waimeschwankung 
wenig über einen halben Giad hetiagt Die giosscn täglichen Tempeiaturamplituden 
auf den Festländern spielen deshalb im gesamten Warmehaushalt der Erdobei flache 
nur eine untergeordnete Eolle 

3 Der gleichzeitige Gang dei Wassei- und Lufttempei atui ubei den 
Ozeanen Man besitzt einige Beobachtungsreih cn über den Gang der Wassei - 
und Lufttempei atur auf den Ozeanen, welche namentlich für die tägliche Peiiode 
der Luftwarme ubei den Meeren von grossem Interesse sind 

inr die Aquatonahegion des Atlantisclien Ozeans geben die Aufzeiclnningou 
auf englischen Schiffen folgende Daten 

Tdglichei Gang der Temperatur auf dem Atlantischen Ozean 
20— 30®wostl L und 0—10® nordl Br. 

Abwmcliuiigen vom Tagesmittel 
4 b 8 10 Mittag 2 4 

—0 31^ —0 26 —0 08 015 0 33 0 36 0 27 

—0 70^ —0 54 —0 03 0 15 0 81 0 81 0 52 

Tempel atuiclißeienz Wassei — Luit 
0 98 0 87 0 54 0 29 0 11 0 14 0 34 0 55 

Das Wassei scheint nach diesen Beobachtungen am Äquator den ganzen Tag 
über warmer zu bleiben als die Luft Die Extreme der Lufttemperatur tieton etwas 
verspätet ein gegen jene dei Temperatur des Wasseis 5) Die tägliche Amplitude 
betragt Wasser 0 7“, Luft 15® 0 i 

Anu de Chem et Sei 3 l'i 1845 

moist nur b« zur 

ä) The Noriregian North Atlantic Expedition 1876/78 Meteorology hy H Mohn Chiistiania 188.i 

) Buch an, Temp ot the Sea Journ Scott Met Soe Vol I und H N Diokson, Mean leinp of tho 

sarfaoe watere eto Quart-Journ E Met Soe Vol XXV 1899 S 290, Tabelle S i'94 ^ 

^ 3 App Diuinal Range ot Atmosph 

lessiire. Au and Sea temperatui es Die GUeichungGn des tägheben Ganges sind 

Wassei 26 62 -j- o 32 sin (233 4 + x) + 0 07 sin (80 0 + 2x) 

Luft 26 03 -f- 0 71 sin (240 6 -p x) -f 0 34 &m (86 8 + 2x) 


Mittn 
Wassei — 0 19 
Luft —0 43 


—0 28 
—0 61 
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Der tägliche Temperatu i'gaug. 


61 


Die zweistündliclien Beobachtungen der Luft und Wassertßmperatur an Bord 
des Challenger ergaben ziemlich gleiche Resultate. Am Äquator betrug die täg- 
liche Änderung der Lufttemperatur 1*2^ bis 1'4® und war ca. doppelt so gross 
als die der Wässertem peratur. 

Im Nordatlantischen Ozean unter 30^ N. war die tägliche Variation der Luft- 
wärme kaum im Südatlantischen (36^ S.) 1‘4^, im nördlichen Pacific (37 ^N.) 

1*7^, im südlichen (36^ S.) 2*2®, in höheren Breiten ca. 0*9® bis 0*4® C. 

Die mittleren täglichen Änderungen der Lufttemperatur über den Ozeanen 
sind also erheblich grösser als die der Wasseroberfläche, aber auch sehr klein, denn 
sie betragen ja in den wärmeren Breiten nur 1 — 1 V 2 ^ etwa, in höheren noch 
weniger. 

Als weitere Grundlage zur Beantwortung der Frage nach dem gegenseitigen 
Wärmeaustausch zwischen Wasser und Luft über den Ozeanen habe ich aus den 
Challenger Beobachtungen die folgende Tabelle berechnet: 

Täglicher Gang der Wasser- und Lufttemperatur auf dem Nordatlantischen Ozean 
30® nördl. Br., mittlere Temperatur im Sommerhalbjahr. 


Zeit 

1 

3 

5 

7 

9 

11a 

Ip 

3 

5 

7 

9 

11p 

Mittel 

Wasser 

19.8 

19.7* 

19.8 

19.8 

20.0 

20.1 

20.1 

20.2 

20.1 

20.0 

19.9 

19.8 

19.95® 

Luft 

18.9 

18.9* 

19.0 

19.2 

lO.G 

20.2 

Wasser ■ 

20.6 
— Luft 

20.6 

20.3 

19.7 

19.3 

19.0 

19.G1 

Differenz 

0.9 

0.8 

0.8 

O.G 

0.4 

—0.1 

—0.5 

—0.4 

—0.2 

0.3 

O.G 

0.8 

0.34 


Der tägliche Gang der Lufttemperatur ist also fast unabhängig von dem Teni- 
peraturgang an der Wasseroberfläche, die Luft kann bei Nacht keine Wärme an 
das Wasser abgeben, um Mittag kaum welche vom Wasser zugeführt erhalten.. 
Der tägliche Gang der Luftwärme über den Ozeanen muss daher in erster Linie 
direkt von der Absorption der Sonnenstrahlung und der Ausstrahlung gegen den 
Himmel abhängen. Man sieht, dass unter diesen Verhältnissen die täglichen 
Temperaturänderungen sehr klein ausfallen. 

In hohen Breiten ist nach den Beobachtungen der norwejrischen K’onlnuM'rexpodition der Oanj;* 
der Wasser- und Lufttemperatur im Sommer ein ganz ähnlicln'r, wie der eben dar^*(istellte,, mir siml 
natürlich die Amplitudeii noch kleiner. 

Täglicher G-ang der Wasser- und Lufttemperatur über dem Europäischen Nordineer 
zwischen G3 und 73® nördl. 15r. (Abweic.liungeii vom Mittel.) 

Mittag 2 4 G 8 10 Mittag 2 4 (> 8 10 

Wasser —0.12 —0.21 —0.21* —0.13 —0.02 O.OG 0.00 0.12 0.14 0.15 0.11 0.02 

Luft —0.33 —0.37* — 0.3G --0.25 —0.04 0.21 0.41 0.45 0.3G 0.18 —0.04 —0.22 

In der Luft tritt das Maximum um lh40m ein, Abweichung 0.4G®, das Minimum am 2ha ca. 
mit — 0.41®, Tagesschwankuiig 0.87. Im Wa.sser verspätet sich das Maximum bis nach 5 h nach- 
mittags. Es ist zu beachten, dass in diesen Breiten die Insolation im Sommer fast den ganzen Tag 
anhalten kann. 

Rykatchew hat den täglichen Gang der Lufttemperatur über den Tropen- 
meeren zum Gegenstand einer speciellen Untersuchung gemacht.®) Nach derselben 
tritt das Maximum im Mittel um 12^/^^^ ein, das Minimum um 4 ^/ 2 ^^ moi’gens 
Die tägliche Schwankung beträgt nur 1*6®, 

Atlantischer Ozean: 202 Beobachtuiigsfcage, Maximum schon 11h 57m am, Amplitude 1.5®*, 
Stiller Ozean: 302 Beobachtmigstage, Maximum 12i/2h p, Amplitude l.G. 

Das Maximum der Lufttemperatur tritt demnach in den Tropen, wie in hohen 
Breiten um 1 — Stunden und mehr vor dem Maximum der Wassertemperatur 

Berechnet nach Challeng-er heport, Gleichung für den täglichen Gang der Temperatur an der WasHor- 
üherfläche: 0.210 sin (227.5 -p x). Das zweite Glied verschwindet. Gang der Luffcomporatur an den gleichen 
(126) Tagen: 0.875 sin (236.0 -j- x) + 0.187 sin (53,5 -f 2^). 

Bykatchew, Der tägliche Gang der Temperatur der Luft in den Tropen der Ozeane. Wild, Rep. f. 
Met. XVI. No. 3. 1893. 
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ein Es kann deshalb nicht duich einen Wärmeaustausch mit der Unterlage be- 
dingt sein, sondern nur von dei direkten Absorption der Sonnenstiahlung 

Da die Ozeane zwei Diittel der Erdoberfläche einnehmen, so eigiebt sich, dass 
auch das Phänomen des täglichen Waimegang es m dei Luft, wie wir es nacliMass- 
gabe des Auftretens desselben über dem Eestlande genauer kennen, im Waimeiegime 
der ganzen Erdoberfläche doch eine mein untergeoidnete Rolle spielt, es ist ja auch 
dort nur auf die unteren Luftschichten beschiankt Uber den Ozeanen, und in 
den hoheien Schichten der Atmosphäre auch über dem Lande, ist die tägliche 
Variation gering Es scheint wichtig, diesen Umstand nochmals bei voi zuheben. 



V. Kurze Besclireibiiiig des täg liehen Wärmeganges in den unteren 

Lttftscliicliten. 

Allgemeine Form der täglichen Tempei atui kui ve Die beistehende 
hig 7 giebt ein Beispiel fui den allgemeinen Verlauf dei täglichen Änderungen der 
Tempel atui Die Tempei aturen über dem Tagesinittel sind obeihalb, jene untei 
dem Tagesmittel unterhalb der horizontalen Zeitskala (Abscissenachse) als Oidinaten 
aufgetragen und deren Endpunkte dann durch eine Lime verbunden Im August, 

wo die täglichen Temperatui- 
^ andeiungen in Wien amgioss- 

ten sind, halt sich die Tem- 
peratur von 8^/4^* abends bis 
kmz nach 9 ^^voi mittags unter 
dem Mittel, also 12^/4 Ötun- 
d(‘n, im Dezember, wo die 
Variation am kleinsten, von 
8^^ 45 ^^"^ p bis 10^/2'^ voimit- 
tags, also wahrend mehr als 
15 Stunden Die höchste 
Tempei atur tritt nn August 
um 3 ^^ nachmittags, im De- 
zember schon um 2^^ cm, die 
tiefste im August kmz voi 

7h -o* 1 •, rr, moigens, im Dezembei 

um 7 moijens Die höchste Temperatur tritt im allgemeinen 2-3 Stunden nach 
dem höchsten Sonnenstände, die niediigste kurz vor Sonnenaufgang ein Die E.n- 
letlterei 'iaher viel konstanter in allen Jahreszeiten als die dei 

Pin tägliche ^peiaturknrve setzt sich aus zwei Stieckon zusammen, welche 
S Äph/'"' 7 « Temperaturancieiungon 

ktztf Teil 77 ?“^. Sonnenaufgang ist dei einfachste, ln 

letzte Teil dieser Strecke mmmt m einer giaphisclien Darstellung nahezu die 

Form einer Geraden an, welche gegen den Sonnenaufgang hin mehi oder weniger 
^e l geneigt ist Er ist ein Effekt dei nächtlichen Wärmeausstrahlung 1 

wie aber nach Sonn^aufgang die Bodentemperatur lasch steigt, folgt ihr auch 
“ ^'® ^®“P®''^tii''kurve biegt rasch nach aufwärts fm, so dass 

sie nach Sonn enaufgang eine Alt Knie macht und steigt dann steil zum Nachmittags- 

aerT.ei.oni.tei aie .«e «i, einen eU. 


—(August' . Beceuilier. 

1 igheliei Gangr <ler Temperatur zu Wien 
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maximum an, um sich hierauf langsamer wieder zu senken und in die geneigte Grerade 
des nächtlichen Armes der Tageskurve überzugehen. Bei Tage stehen die Temperatur- 
änderungen in nächster Beziehung zur Sonnenhöhe (specieller zum Sinus der Sonnen- 
höhe, welcher die Strahlungsstärke bestimmt). Da der Teinperaturgang bei Tage ein 
anderes Gesetz befolgt als jener bei Nacht, so lässt sich der tägliche Wärmegang 
nicht exakt durch einen einfachen analytischen Ausdruck darstellen. 

Die rascheste Änderung der Temperatur erfolgt im August von 7 — 8^ vor- 
mittags, sie beträgt 1*3^, und abends zwischen 6 und 7^^ sie beträgt daun 1*2^. 
Um die Zeiten des Minimums und Maximums ändert sich die Temperatur am 
wenigsten. Die Eintrittszeiten der mittleren Tagestemperatur sind deshalb leicht 
viel genauer zu bestimmen als die Eintrittszeiten der täglichen Extreme. Die mittlere 
Tagestemperatiir tritt das ganze Jalir hindurch ziemlich gleichmässig nach 8^^ abends 
ein, es ist dies die Zeit der konstantesten Temperatur. Am Vormittag tritt die 
mittlere Temperatur im Sommer etwa 8 Va ^ Winter nach Diese 

Epoche unterliegt auch nach den Örtlichkeiten grösseren Verschiedenheiten als die 
erstere. 

Natürlich gilt das eben Gesagte zunächst nur für Orte in den Niederungen 
von Mitteleuropa. 

Elemente des täglichen Wärmeganges. Die folgenden Elemente be- 
stimmen hauptsächlich den täglichen Wärmegang eines (Jrtes. 

1. Der Unterschied zwischen der durchschnittlich höchsten und ticFston Tem- 
peratur im Laufe des Tages, d. i. die tägliche Temperaturam plitu de. 

Die Ditforoiiz der extremen Stiiiidenmittcl der Tem])erntnr in'iint man die. ixH'iüdisclio 
liehen Amplitude, den Untcrscliied zwisehen den ivütt.l(jn*u ülg’li(‘licn E.xtrenicu , wie mau Stäbe aus 
den täglichen Ablesungen an einem Maximum- und M.inimumtbermometer (Tliält, nennt man die 
aperiodiselie tägliche Amplitude, letztere ist natürlich stets grösser als erstere, weil sie auch alle 
unregelmässigen Änderungen im täglichen Wärmegang einschliesst. Der Unterschied ist deshalb 
namentlich gross im Winter und in höheren J3reitcn, geringer im Soninuu’ und in den Tropen. Be.ispieho 

Wien, 480 nördl. Br. Kara See, 710 nördl. Br. 

Tägl. Amplitude Winter Frühling Sommer Herbst Winter Sommer Jahr 

Periodisch 2.7 7.2 8.0 5.7 0.0 1.9 1.7 

Aperiodisch . 5.2 9,2 9.9 7.0 8.8 2.9 0.4 

2. Die mittleren Eintrittszeiten der täglichen Teinperaturextreme. 

3. Die Besonderheiten im Verlaufe des täglichen Wä-nnegaiiges üborliaupt, wie 
sie z. B. an den Küsten der Eintritt von Land- und Seewinden, im Gebirge Lokal- 
winde u. s. w. verursachen können. 

Verschiedenheiten der Grösse der täglichen Temperaturschwan- 
kung. Die tägliche Temperaturamplitude. Die Grösse der täglichen Tem- 
peraturamplitude ist an demselben Orte abhängig von der Jahreszeit und von 
dem täglichen und jährlichen Gange der Bewölkung und der Niedersclilägo*, an 
verschiedenen Orten: 

1. Von der geographischen Breite, 2. von der Beschaffenheit der Erdoberfläche 
in der Umgebung des Ortes, ob Festland oder Wasser, und im erstereu .Falle 
noch davon, ob der Boden trocken und nackt, oder feucht und mit dichter Vege- 
tation bedeckt ist, 3. von der Bodenkonflguration und 4. von dem verschiedenen 
Grade der Bewölkung. 

A. Die Grösse der tägliclien Wärme Schwankung. Jahr liehe Änderungen 
der Amplitude am selben Orte. Einen je höheren Stand die Sonne am Mittage 


1) über den Temperaturgang bei Nuebt findot man in dem mathematiBcli-pliyHikaliscliGn Anhang einig«^ 
tlieoretisclie Betrachtungen. 
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erreicht, desto hoher wird im allgemeinen die Tempeiatur von Sonnenaufgang bis 
zum Nachmittage steigen, desto giosser wird die tägliche Tempeiatuiamphtude aus- 
fallen, da die nächtliche Abkühlung relativ nur wenig sich ändert Die tägliche 
Waimeschwankung nimmt daher vom "Wintei zum Sommer zu, sie wird bei gleich 
hoher Sonne im Fruhjahie meist giosser sein, als im Herbst, weil die nächtliche 
Abkühlung wegen der mediigen Boden warme im Fiuhlinge eiheblich giossci ist 
Wegen der Kuize dei Sommernacht macht sich in hoheien Breiten dann wiedei 
eine kleine Abnahme geltend ’) 

Ausserdem wird abei auch dei jährliche Gang der Bewölkung, namentlich 
dort, wo er sehr ausgeprägt ist, auf die jahreszeitlichen Änderungen der Glosse 
der täglichen Temperatuiamplitudc giossen Einfluss haben, wie leicht einzusehen 
ist Beispiele 

Jahrlicliei Gang der mittleien (periodischen) täglichen Temperaturscliwaiikung 

Jan Febr Marz Apiil Mai Jum Juli August Sopt Okt Nov Doz 
Mittelem opa (Paus, Bein, Mmiclieii, Beiliii, Wien) 

Amplitude 34 47 GG 83 89 85 88 8 5 8 3 ßO 37 2 8^ 

Noidmdien (Ilazaiibagli, Patna, Allaliabad, Lucknow, Agia) 

Amplitude 13 4 141 14 8 147 13 3 7 3 5 1>- G3 111 134 1J5 

Bewölkung 2 0 2 2 2 4 1 b« 2 1 4 9 7 6 7 5 5 3 2 4 1 2 < 15 

Die zweite Eeihe zeigt sehr deutlich den Einfluss dei Bewölkung auf die Glosse 
der Tagesschwankung der Tempeiatur 


Örtliche Verschiedenheiten 1 Einfluss der Breite Die tägliche Teni- 
peraturamphtude nimmt im allgemeinen mit ahnehmendei Bicite zu, weil die Soniien- 
hohe um Mittag grossei wiid und zugleich lioliei Sonnenstand und langeie Dauer 
der Nacht zusammen voikommen Die grössten Tagesschwankungen sind ui medngen 
Breiten zu erwarten, und zwai doit, wo die nächtliche Waimeaiisstrahlung duich 
die oitlichen Veihaltnisse (tiockcnei Boden, grosse Höhenlage) begünstigt wiid 
In den Circumpolarg egenden können die taghellen Warmeanderungon keinen 
erheblichen Betrag ei reichen, weil die Sonne sein niediig steht und die Nachte 
sehr kmz sind odei ganz fehlen, wahrend der Polarnacht hoit eine legelmrissige 
Warmeandeiung ganz auf 2) Dagegen ist sie im Fiuhlmg am grössten 
Mittleie tägliche Waimeschwankung auf dem Festlande unter veischiedenen Bi eiten 


Olt Nagpur 

Jubbulpui 

Allaliabad 

Lucknow 

Lahoi e 

Nukuss 

^ , Kathaiineiibg 

B-unaul 

Foit 

Rae 

Noidl Br 22 1 

20 2 

31 G 

42 5 

53 3 58 b 

()2 b 

Jaln 11 7 

Peiiudischo Uglicbe Tempei.itui Schwankung 

12 1 

12 4 

118 

8 1 0 9 

5 3 

3 Monate*^) 15 4 

15 9 

15 3 

14 5 

10 6 9 0 

87 


Ss«i|^us- Lady 

tyi Fiaiikliubay 
73 4 81 7 

2 3 14 

5 b 4 2 


1) Lainont (s Lehib v Stlimid, S 202) bat es als einen Ei fahl ungss atz lungnsiellt, dass doi Quotient 
der täglichen Amplitude duich die Tagoslange (A t, t m Stunden) lUi alle Monate und Orte (let/teios hat hicIi 
als uiuichtig erwiesen) konstant sei und ca 0 5^0 betrage Wiulenmann findet diesen Sal/ tni Bein und 
Genf bestätigt, wenn man auch auf die Bewölkung Eucksicht nnnnit, und das Produkt .lus doi Bowolkung und 
diesen Quotienten bildet A t ist lur Bern 0 5b, für Genf 0 51, aber mit ausgespioclienoi jahrlichoi Petiodo 
Dieselbe fallt aber weg, wenn mit der mittleren Bewölkung Piozenten der ganzen Himmelslläclio aus- 
gedrückt) luultiplizieit wird Dann erhält man fui Bern (A t)|^^ = 0 36, für Genf 0 32 Pur ganz klaren Iliniinel 
ergiebt sieh A t=l 1'°, somit jS = 0 3b im Mittel, d h sagt Weilcnmann, der ganz heitein Ilimniol schützt 
noch immer wie eine Wolkensehieht Ton der Stärke 0 36 (d h 3 6 nach gewöhnlicher Schieibwoiso) j>og6n die 
Wärmeausstrahlung Maurer ist auf einem anderen Wege zum gleichen Schlüsse gekommen 

3) Od eine Alt ,, Dämmerung der Wäime“ während dei Polai nacht wirklich existiert, wie 'sie Dove m den 
stündlichen Tempeiaturaufzeiehniingen im Eensselaerhafen, NW-Giouland, 780 nordl Bi , bemerkt hat, musste 
doch eist naher untersucht werden (Dove, Uber die Dämmerung dei Wärme in der Winternacht der Polui- 
länder Berliner Zeitschrift für Erdkunde 1864 B 17 S 465 

8) Mittel von drei sich folgenden Monaten mit den grosssten Amplituden Wogen zuiiehmenclei Kontiiien- 
tahtat und Trockenheit ist in Indien keine Abnahme der Amplituden mit der Breite zu bemeiken 
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Die polaren Stationen haben im Frühling nach dem Wiederaufgang der Sonne- 
die grösste Tagesschwankung der Wärme. 

2. Einfluss der Beschaffenheit der Erdoberfläche. Derselbe ergiebt sich 
von selbst aus unserer Darstellung der Ursachen der täglichen Wärmeänderungen. 
Wo die Unterlage, auf welcher die Luftschichten aufruhen, sich wenig erwärmt, ist die 
tägliche Temperaturamplitude klein, über dem trockenen Wüstenboden in niedrigen 
Breiten dagegen sehr gross. Die Extreme sind: die Ozeane mit nur 1 bis 
täglicher Wärmeschwankung, und die Orte in den asiatischen, afrikanischen und 
amerikanischen Wüsten und Steppen, wo die (periodische) tägliche Wärmeschwankung 
14 bis 16^ erreicht, ja wohl auch auf 20^ steigen kann; in einzelnen Fällen nimmt 
die Temperatur von Sonnenaufgang bis zum Nachmittag um 30^ zu. 

Den Einfluss einer üppigen Vegetation, von Wäldern und von Sümpfen auf die Verringerung 
der täglidicn Wärmeschwankung zeigt ein Voi'glcich der letzteren in dem feuchten, waldbcdeckten 
Thale des Brahmaputra mit jenen auf den trockenen Ebenen des oberen G-anges. Z. B.: 

Sibsagar (Assam) 20*^59' iiördl. Br., 102 m, 13 km südlich vom Brahmaputra auf sumpfiger 
Ebene, mit Thee- und Reiskultur in den Rodungen der Wälder. Mittlere tägliche Amplitude 7.8*^, 
Maximum Dezember 11.3°. 

Luckno w (NW-Provinzen) 26° 50^ nördl.Br., 113 in, im Herzen der grossen Gangesebene. Mittlere 
Amplitude 12.5°, Maximum 10.4° Hovember und IG.lo März. 

Auch in unserem Klima haben waldbedecktc feuebte Gegenden ciin; kleinere Tagesschwankung 
als trockene.’^) 

3. Einfluss der Bodenkonfiguration. Woeikof hat denselben auf folgen- 
den kurzen Ausdruck gebracht^): 

Eine konvexe Oberfläche (Hügel, Berg, auch Abhang) ist eine Ursache, welche 
die tägliche (und jährliche) Amplitude der Temperatur verkleinert, und zwar um 
so mehr, je steiler die Erhebung ist. 

Eine konkave Oberfläche (ITial, Mulde) vergrössert die tägliche Amplitudo der 
Temperatur; als normal muss die Amplitude auf einer ebenen Oberfläche gelten. 

Die Ursache dieser topographischen Beeinflussung der Amplituden ist aus dem, 
was wir über die Entstehung des täglichen Wärmeganges gesagt haben, klar; die 
Nächte sind in den Thälern kühler, weil dieselben Sammelbecken für die an den 
Abhängen durch Strahlung erkaltete Luft sind, die Mittage heisser, weil sich auch 
die Bergabhänge und zwar stark erwärmen und die so allseitig erwärmte Luft nicht 
so leicht durch Winde weggefülirt werden kann. 

Beispiele (nach Annalen der Schweiz. Met. C.-A., 1895, gerechnet): 


Mittlere Temperatur. Juli bis September. 

Berghänge und Gipfel Orte in Thälern 


Ort 

Höhe in m 

7ha 

lli p 

Diff. 

Ort 

Höhe in m 

7ha 

Ih p 

Diir. 

Chaumont 

1130 

13.0 

19.0 

G.O 

Schuls 

1240 

11.7 

21.2 

9.5 

b. Gais 

1150 

13.8 

1G.7 

2.0 

Reckingeii 

1350 

9 2 

20.1 

10.9 

XHgikulm 

1790 

9.7 

12.4 

2.7 

Bevers 

1710 

8.0 

18.1 

10.1 


Die Tliäler sind um 7 h morgens kälter, nachmittags viel warmer. 


Die tägliche Temperaturamplitude nimmt an der Erdoberfläche im allgemeinen mit der Hohe, 
ab, aber viel langsamer als in der freien Atmosphäre. Hierfür ein Beispiel aus Lyon und Umgebung.**) 


(Aperiodische Amplitude.) 




Höhe 

175 

300 

025 m 

Amplitude: Jahr 

10.3 

8.6 

6.8 

Mai bis September 

13.3 

11.3 

8.9 


Die meteorologische Station Tiflis befand sich 1851 bis 1801 in 400 m frei auf einer Anliöhe 
in SE von Tiflis, die mittlere tägliche Amplitude war da 7.8°, seit 1802 befindet sie sich in 409 m 


■i-) Das ,,pliysiologisclie“ KUltogefüM an den foueliton Abenden und Morgen in waldigen Gegenden Icoiuiut 
liier nicht in ßetraeht. 

Etüde sur Pamplitude diurne de la tompSraturo. Moseou 1881. 

3) Met. 7j. 1890. S. 149 u. S. 274. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 5 
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am Ufer der Kura, die Amplitude ist jetzt 8 5 Ähnlich veihalt es sich mit Keitschinsk Voi 1846 
Q on ? Station auf einem Hügel ausserhalb dei Stadt m 696 m Seehohe, die Amplitude war 

8 60, ton m der Stadt in einem Thale (m 660 m), die Amplitude ist nun 9 5» (Woeikof Etudes ) 
Die Abnahme der täglichen Amplituden mit dei Entfernung vom Boden zeigen sein gut die 
korrespondierenden Beobachtungen am Kew Observatorium und auf dei Kew Pagode i) ^Vero-l aucli 


Mittlere tägliche (unpeiiodische) Tempeiaturschwankung 


Hohe ubei dem Boden 

Kew 

3 

7 

Pagode 
21 g 

Winter 

53 

54 

5 2 4 

Sommer 

101 

92 

84 7 

Jahr 

79 

75 

7 1 6 


Auf Berggipfeln ist die erwärmte Bodenflache klein, ebenso die Ausstrahlung 
in der Nacht deshalb geiingei, die tagh'ehen Temperaturamphtuden nahem sich 
jener in dei freien Atmosphaie, uhertreffen sie aber stets, seihst noch auf den 
höchsten Beiggipfeln Die (peiiodische) tägliche Warmeschwankung betragt auf dem 
Obirgipfel, 2140m, Jahr 2 0«, Sommer 3 8», auf dem Sonnhlickgipfcl, 3106 m, Jahi 
14««), Sommer 2 0«, auf dem Montblanc (Observ Vallotj, 4359 m, Sommci 3 5« •>) 


Fig 8 

16 88 



Heiter ^ Trul) 


4 Einfluss dei Be- 
wölkung Diesei ist dei 
mächtigste von allen Fak- 
toien, welche die Grosse 
der täglichen Tempeiatur- 
amplitude bestimmen l)ie 
Bewölkung min dei t so- 
wohl die nächtliche Ab- 
kühlung durch Waime- 
ausstrahliing, als auch in 
besondeis hohem Grade 
die Insolation, und unter- 
diuckt daduich die Ei- 
warmung des Bodens, 
Tag- und Nachttomiiera- 
tui untei scheiden sich 
deshalb wenig Die bei- 
stehende Eig 8 demon- 
süieit diesen Einfluss dei 
Bewölkung 


Täglicher Temperaturgang zu Wien 
an ganz heiteren und ganz trnhen Tagen im Apnl 


zeiten der Exticme wenig 

T A Tx 1 ^ verändert sind, ist dies bei 

den Amplituden in hohem Grade der Fall. Durchnittlich tritt in Wien das 
Maximnm an heiteren Tagen um 2>* 56“ ein, an trüben nm 2»» 20“ Doi Ein- 
fluss der Bewölkung auf den täglichen Warmegang ist Gegenstand vieler eingehen- 
der Untersuchungen geworden, von Weilenmann (flir Bern), Eykatchew (Peters- 


s a Met Z XVlll 1883 S 3Ü5 


Scott, Quait WeatherEep ISTew Ser P I App UI London 1881 
2) Wie in Lady Franklinhay unter SH/gO 

ä) Diese grosse Amplitede ist jedenfalls den StiaUungsemflüssen der Solmeefelder /nzuselneiben d„r 
na“e“en’ ““““ letztere, hat Ekholm auf Sp.tzh;rgen 
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bürg, Nertschinsk), Angot (Paris), Augustin (Prag), Airy (G-reenwicb), Good- 
mann (Pawlowsk), Kostlivy (Wien). ^) 

Weilenmann fand , die Erkaltung während der Nachtstunden in Bern bei ganz 
trüben Wetter 2'4®, bei halbtrüben 5*9^, bei ganz heiteren (im Frühling) 9*4*^. 


Mittlere (periodische) tägliche Temperaturamplitude an ganz heiteren 
und ganz trüben Tagen 


Bewölkung 

Bern 

Wien 

Prag 

Grreenwich 

Petersburg 

Dez. 

Juni 

Dez. April 

Dez. 

April 

Jan. 

Juni 

Jan. 

Mai 

0 

8.2 15.4 

4.4 

ll.G 

5.2 12.5 

4.3 

14.1 

3.6 

10.0 

10 

2.4 

4.6 

1.2 

3.9 

1.2 

4.0 

1.2 4.4 

0.4 

3.4 


Nertschinsk 

Sommer 

15.8 

5.5 


An ganz heiteren Tagen ist um Sonnenaufgang in Wien im April die mittlere 
Temperatur 5*5^, an ganz trüben 5*6^, Differenz fast Null, dagegen nachmittags um 
3^^ an ganz heiteren Tagen an ganz trüben 9‘4®, Differenz 7*7®, woraus 

hervorgeht, dass nicht die nächtliche Strahlung, sondern die Insolation die grossen 
Amplituden an heiteren Tagen hervorruft. 

Die gründlichste Untersuchung über den täglichen Gang der Temperatur an. 
heiteren und trüben Tagen verdankt man A. Angot. Derselbe berechnete auch die 
mittlere tägliche Temperaturschwankung für jeden Monat zu Paris bei verschiedenen 
Graden der Bewölkung (Skale: 0 ganz heiter, 5 halbheiter, 10 ganz trüb). Wir 
führen nur die extremen Monate liier an: 


Bewölkung 0 2 4 6 8 

Mittlere tägliche Temperaturamplitude: 
Dezember 6*5^ 5*4® 4*4® 3’5® 2'6^ 

April 15-5^ 13*0^ 10*6^ 6'3^^ 


10 

1-80 

4*30 


1) Weilonmaiin, Über den täglielien Giing“ der Temperatur in Born. Schweiz. Mot. Boob. IX. 1872. — 
liykatehew, Die täglichen Änderungen der Temperatur in St. Petersburg an heiteren und trüben Tagen. Wild. 
Kep. f. Met. Vol. HI. 1874. — Angot, Influonco de la n4bulosit6 sur la Variation dlurne de la teinp. de Paris. 
Annales du Bureau Central. 1888. Tome L — Augustin , Einfluss der Bewölkung auf den tägliohon Temperatur- 
gang in Prag. Sitzungsberichte d. K. hölim. Oosellseh. d. Wissensch. Januar 1880. Mot, Z, XVI. ö. 164. — - 
Airy, Reduetion of twonty years photograph. Records etc. London 1878. Met. Z. B. XV. 1880. S. 466. — 
K. Ö-oodman, Über den täglichen G-ang der Temperatur uud Eeuchtigkeit in Pawlowsk an heiteren und trübem 
Tagen. Wild. Rep. f, Met. B. XIV, Nr. 8. 1891. Wichtige, sehr instruktive Arbeit. Die hoitejron Tage gaben 
im Dezember eine mittlere Temperatur von — 12.0, die trüben — 3.5®, im Juni, heiter 20.9, trüb 18.0®. Die Tom- 
peraturminima traten an heiteren Tagen grösstenteils früher ein als im Mittel, in don Wintormonaton später, in- 
folge der starken Wärmestrahlung. Die Tomperaturmaxima traten im Frühling und Sommer an heiteren Tagen 
später ein, im Herbst und Winter aber früher, da die Wärme.strahlung die Wärmozunahmo zu rasch abschneidet. 
Sehr bemerkenswert ist das Steigen der Temperatur in den Abendstunden von November bis Januar an heiteren 
Tagen. Die Temperatur sinkt zuerst bis 5 — Gh abends, dann steigt sie wieder, Maximum um Mitternacht oder 
früh morgens. Ursache ist die meist nach Oh eintrotonde Bewölkung. Bleibt es aber heiter, dann sinkt die 
Temperatur ausserordentlich rasch, von —11.4® um Mittag bis auf — 25.5® um Mitternacht im Januar, also um 14®! 

Der Einfluss der Bewölkung auf die tägliche Temperatu r.sehwankung ist auf Abhängen und namentli(ih 
auf Berggipfeln erheblich kleiner als in den Thälorn. Die VergrÖssorung der täglichen Amplitude bei heiterem 
Wetter im Winter in den letzteren ist eine Wirkung der niedrigeren Nachttomperatur, nicht hü sehr der höheren 
Maxima. Z. B. : 

Mittlere Temperaturoxtreme. 



Schneekojjpe, 1600 m 
heiter 

trüb 




heiter 

Eichborg, 350 m 

trüb 



Max. Min. Diff. Max. 

Min. 

Difl‘. 


Max. 

Min. 

Diif. Max. 

Min. 

Diif. 

Winter 

—4.3 —9.9 5.6 -4.1 

— 9.S 

5.7 


1.3 

— 9.4 

10.7 2.0 

—3.7 

6.7 

Sommer 

15.2 6.1 9.1 0.3 , 

3.6 

5.7 


20.0 

8.1 

17.9 18.5 

9.9 

8,6 


Hohenpeissenberg, 1000 in 






München, 025 in 



Winter 

2.4 —4.7 7.1 0.5 

—5.2 

5.7 


1.2 

—6.0 

7.8 1.6 

—3.4 

5.0 

Sommer 

21.3 12.1 9.2 15.5 

8.8 

0.7 


25.0 

11.3 

13.7 18.8 

11.1 

7.7 

Auf der Schneekoppe ist bei heiterem Wetter 

die tägliche 

(unporiodischo) WärmoKchwankung 

7.3, bei 


trübem 5.7, Differenz 1.0, zu Eichberg resp. 14.3 und 7.1, Differenz 7.2, also viel grösser; ähnlich ist der Unter- 

5 * 
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Den grossen Einfluss einer frischen d i lockeien Schneedecke auf die Steigerung 
der nächtlichen Abkühlung zeigt Angot an einem Beispiele aus dem Dezember 1879 
Die mittlere Temperatur vor Sonnenaufgang nach ganz klaren Dezembei nachten ist 
— 3 5^, nach heiteren Tagen mit Schneedecke wai sie abei — 16 4®, die mittlere 
Amplitude heiteier Dezembertage mit Schneedecke ist 10 3® (ohne 6 5®, trüb 18®) 

Diese Beispiele genügen, den giossen Einfluss des Grades dei Bewölkung auf 
den täglichen Gang der Eiwarmung dei Erdobei flache zu zeigen 

B Die mittleren: Bintrittszeiten der höchsten und tiefsten Temperatur 
des Tages Wie aus dei Entstehung des täglichen Waimeganges zu ciwaiten, 
tiitt die niediigste Tempeiatur überall und zu allen Jahieszeiten um odei 
kurz vor Sonnenaufgang ein, sobald die Wärmeausstrahlung nicht mein allem 
den Temperatuigang beheiischt Die höchste Tempeiatur folgt dem höchsten 
Sonnenstände nach, auf dem Eestlande 1 — 2 Stunden, auf den Ozeanen meist 
schon nach einei halben Stunde 

Einfluss der Unterlage Auf den Ozeanen tritt das Minimum einige 
Zeit vor Sonnenaufgang ein (auf den tropischen Ozeanen nach Rykatchew schon 
um 4^ 35™ a), auf dem Festlande, namentlich in Wüsten fast genau um Sonnen- 
aufgang oder wenig ('/^^ Stunde) darnach Im Winter tiitt das Minimum vor Sonnen- 
aufgang ein, (man konnte von einer Waimedammerung spiechen) im Sommei etwas 
nach Sonnenaufgang 

Das Temperaturmaximum tritt auf den Ozeanen gleich nach Mittag ein, 
( 12 ^ 25™ in den Tropen) auf den Kontinenten, besonders im tiockenen Innein der- 
selben erst um 2 ^ odei 3^^ Nachmittag An heiteien Tagen veispatet sich das 
Maximum im allgemeinen um — 1 Stunde (auffallend in Peter sbui g im Sommei, 
trüb 2 ^/ 3 , heiter Prag, Januar, trüb 2 ^, heitei 2 ^ 40^^, Juli, tnib 2 ^ 50™, 
heitei 3^ 35™) 

Die hohe Eiwarmung und Warmeaufspeichei ung des Bodens an heitei cn Tagen 
macht diese Veispatung des Tempei aturmaximums leicht erklärlich. 

Auf Berggipfeln liegen die Veihaltnisse ähnlich wie auf den Ozeanen, weil 
eine den Temperaturgang beherrschende Unterlage nahezu fehlt Das Teni])Giatui- 
mmimum tritt - 1^2 Stunden vor Sonnenaufgang em^j, der Eintritt des Maxi- 
mums abei ist lokal sehr verschieden, es tritt vielfach bald nach Mittag (analog wie 
auf dem Meere) aber auch veispatet auf Bei der Kleinheit der Amplitude können 
Witterung (der tägliche Gang der Bewölkung, dei auf Bergen um Mittag ein Maxi- 
mum hat) und Lokaleinflusse leicht grosse Storungen bewirken 

Besonderheiten der täglichen Temperaturkurve Storungen dci- 
selben durch mehr oder weniger konstante Witterungsfaktoren Im 

sohied zwisclien Hohenpeissenberg und Muaclien Näheiea s Fi Mumme, Der EinfluHs der Bewölkung auf 
die tägliolie Temperaturscliwaukuiig Beilin 1891 

1) Angot bat diesen Einfluss für Paris auf eine allgemeine Formel geliracht Be/eiohnot r den Badnis 
Tector der Sonne, 1 die Länge der Sonne, K den von der Bewölkung abhängigen Faktoi , so gilt für die GrosHo 
der täglichen Amplitude A im Laufe das ganzen Jahres 

K 

A — — (12 57 -f- 4 60 sin 1 -j- 1 74 cos 21) 

K ist = 1 ~ 0 083 n + 0 OOlln^, wenn n der Grad der Bewölkung nach der zehnteiligen Skala 

Mit Eeeht hebt Angot hervor, wie wichtig es wäre, auch fui andere Orte diese Relation lest/ustelloii 
A Angot, Influence de la nebulosite sur la Variation diurne de la tempd-atuie ä Fans Annales du Bmeau 
Central Met I Memoires de 1888 

2) W, Trab eit. Der tägliche Temperatuigang auf dem Sonnblickgipfel Denkschriften d Wiener Akad 
LII B Wien 1892 
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allgenaeinen unterliegt der Temperaturgang bei Tage viel grösseren Störungen 
als jener bei Nacht, während welcher die Luft die Tendenz hat, ruhig in hori- 
zontalen Schichten sich über den Boden zu lagern, weshalb Windstille und heiterer 
Himmel um diese Zeit häufiger auftreten. 

An den Küsten ist es der in wärmeren Gegenden meist regelmässig am Vor- 
mittage schon eintretende Seewind, welcher die normale Wärmezunahme am Nach- 
mittage unterbricht und das Temperaturmaximum sogar auf den Vormittag ver- 
legen kann. 

Die folgende Fig, 9 zeigt den täglichen Gang der Temperatur im Hoch- 
sommer an der Küste von Argos in Griechenland nach H. Hartl an Tagen 
mit Seewind und mit Landwind. Das Maximum tritt bei Seewind um 4^/3 Stunden 
früher ein, schon kurz vor Mittag. Es handelt sich hier aber nicht um die ge- 
wöhnlichen täglich wechselnden Land- und Seewinde, sondern um ruhige und windige 
Tage. An ersteren tritt vormittags der Seewind ein, der nach starker Insolation 
und Temperatursteigerung die Temperatur wieder herabdrückt, abends gegen Sonnen- 
untergang einlullt, und so nachts einer starken Wärmeausstrahlung Platz macht. 

Fiff. 9. 



Die tägliche Amplitude ist deshalb an diesen Tagen sehr gross, über 12®. Die 
Temperatur steigt sehr rasch zuweilen 2 — 3® in der Stunde. Zwischen 11 und 12^ 
beginnt allmählich der Seewind sich einzustellen und unterbricht das Steigen der 
Temperatur. Wenn aber die sommerlichen Landwinde Griechenlands, die Meltemmia 
(Etesien) Tag und Nacht herrschen, so verflacht sich die Temperaturkurve stark; 
infolge der gleichmässigen kräftigen Luftbewegung kann nachts die Temperatur 
nicht so stark sinken, aber auch tagsüber nicht so stark ansteigen, da der Wind 
dann abkühlend wirkt; mühsam und spät wird das verringerte Wärmemaximum 
erreicht. Die Amplitude ist dann kaum 8®. Diese Kurve kann überhaupt für den 
täglichen Wärmegang an stark windigen Tagen als typisch gelten. 

Eine später folgende Figur (welche auch den täglichen Gang der relativen 
Feuchtigkeit darstellt) zeigt die abnormen Störungen, welche das Einbrechen des 
Seewindes in dem täglichen Wärmegang hervorzubringen vermag. 

In den Tropen können die um Mittag rasch zunehmende Bewölkung und 
die an den Nachmittagen regelmässig eintretenden Gewitterregen die Temperatur- 
kurve gleichfalls erheblich stören, so dass das Temperaturmaximum schon vor- 

i) Meteorologische und magnetische Beohaehtungen in Griechenland. Mittoilnngon des k. u. k. Militür- 
Geograph, fnatitiites, XIV. B. 1095. 
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mittags eintritt Die tägliche Waimeschwankung wird eihehlich verkleinert, da 
auch nachts, wegen der grosseren Bewölkung und Feuchtigkeit, die Waimeausstralilung 
vermindert wird und damit die nächtliche Temperatuidepression 

Die folgende Fig 10 zeigt den täglichen Wai inegang zu San Jose de Costarica in 
den zwei trockensten Monaten, Januar und Febiuai, und m den feuchtesten und tmbsten, 

Sej^tembei und Oktobei 
DasTempei aturmaximum 
tiitt in den ganz tiockenen 
Monaten normal um 1 nach- 
mittags ein, m den nassen 
Monaten aber schon voi Mit- 
tag Die Tempel aturdepres- 
sion duich die nachmittägigen 
Gewitterregen macht der Ab- 
stand zwischen der voll aus- 
gezogenen und der gestiichel- 
ten Kurve ersichtlich Des- 
gleichen ist die nächtliche 
Tempel aturabnahme vei min- 
dert Die tägliche Amplitude 
in der Tiockenzeit ist 9 5®, in 
den nassen Monaten nur 7 7^ 
Die folgende kleine Tabelle enthalt den täglichen Wann eg aiig zu San Jo&cin den zwei tiocken&ten 
und zwei nässesten Monaten des Jahies (Mittel 1891, 1892 und 1893) und zugleich die licgeiiinenge, 
die m dem zweistündigen Intel vall, das voi ausgegangen, gefallen ist Im Januai und Febiuai fiel 
so gut wie kein Regen 

Taglichei Gang dei Tempeiatui und des Regcnfalles zu San Jose, 9o 56' noidl Bi , 13 ^5 ni 


Mittn 

2 

4 

6 8 10 Mittag 2 4 

Trockenzeit Januar und Febiuai 

6 

8 

10 

Mittel 

—26 

—31 

—35 

—3 9» —1 2 33 51 53 35 

Regenzeit Septembei und Oktobei 

04 

—1 2 

—20 

191 

—20 

—2 2 

—26 

— 2 85« 00 38 49 34 11 —04 

Mittleie Regenmenge m Millimeter (Monatsmittel) 

—1 1 

—1 6 

19 0 

16 

7 

3 

4 6 ix 5 44 102 

128 

75 

31 

422 


Diese kleine Tabelle verfolgt zugleich auch den Zweck, ein Beispiel für einen tiopischen täg- 
lichen Warmegang zu geben, der namentlich in den Abendstunden cihebhcb von jenem in unserem 
Sommer abweicht Eine ähnliche Temperatuidepiession duich die nachmittägigen Gewittoiregen hat 
auch W Trab er t für Bismarckburg, 8° 12' noidl Br, gefunden 

D. Darstellung des täglichen Warmeganges durch sog „Isoplethen“ 
Die gewöhnliche graphische Darstellung des täglichen Warmeganges durch Kuiven, 
wie die obigen, welche die Temperatur als Funktion der Tageszeit zur Anschauung 
bringen, ist zwar die einfachste und in den meisten Fallen auch ausreichende Methode 
der Illustration der Abhängigkeit der Temperatur von der Tagesstunde Sie hat abei , 
wie Erk richtig hervorheht, zwei Mangel Der tägliche Warmegang ist in hohem 6i ade 
von der Jahreszeit abhängig Um die Darstellung derselben vollständig zu machen, 
muss man mindestens für die 12 Monate solche Diagramme (Kurven) zeichnen, wie sie 
in Fig 7 für Dezemhei und August für Wien gegeben worden sind Selbst wenn 
diese 12 Kuiven untei einander in dasselbe Koordinatennetz eingetragen weiden, so ist 

1) Der tägliche G-ang dei Lufttemperatur in Bismarckhurg Mitteilungen aus den deutschen Sohutz- 
gehieten B YII 1894 S 247 

ä) Über die Darstellung der stündlichen und jährlichen Verteilung der Temperatur durch ein einziges 
^(Thermo-Isopleth6n-)Diagramin und dessen Verwendung in dei Meteorologie Deutsche Met Z II 1885 S 281 


Fig 10* 

.56 



— , Regenxeit.H ^ Trockenxett. 

Täglicher Gang der Tempeiatur zu. San Jose 
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es doch nicht möglich zu erkennen, wie diese 12 Kurven, die für die mittlere Monats- 
tage gelten, ineinander übergehen, oder z. B. den mittleren täglichen Gang der 
Temperatur am 1. Mai der Kurve für April und Mai direkt zu entnehmen. Ein 
weiterer Übelstand ist der, dass man das thermische Verhalten einer bestimmten 
Stunde im Laufe des ganzen Jahres nicht vergleichen kann, es sei denn, man 
zeichne sich für diese Stunde eine separate Kurve mit den beiden Argumenten 
Tag des Jahres und entsprechende Abweichung der Temperatur dieser Stunde vom 
Tagesmittel. 

Eine ingeniöse Methode, den täglichen und jährlichen Gang der Temperatur zugleich 
auf einer Ebene zur Darstellung zu bringen, hat zuerst L. Lai an ne auch in die 
Meteorologie eingebürgert. Dieselbe beruht darauf, die täglichen und jährlichen 


Fi{j. 11. 



Variationen als eine Wärmeflächc in drei Dimensionen sich dargestellt zu denken, 
diese Fläche durch Ebenen parallel zur Basis in gleichen Abständen (z. B. von 
Grad zu Grad) zu schneiden und diese Horizontalschnitte auf die Basis zu pro- 
jizieren. Die Darstellung entspricht den Höhenschichtenkarten. Die geographischen 
Längen sind hier die Tage des Jahres, die Breiten die Tagesstunden und die 
Seehöhen die Temperaturgrade. Werden letztere in den Schnittpunkten der bei- 
den Argumente Tag und Stunde in entsprechender Höhe als Vertikale aufgesetzt 
und die Endpunkte durch eine Fläche verbunden gedacht, so erhält man die 
Wärmefläche, welche einem orographischen Relief entspricht. Dann legt man hori- 
zontale Schnitte durch in vertikalen Abständen von je einem Grade, projiziert 
dieselben auf die Grundfläche und erhält derart die sogenannten Thermo-Isoplethen, 

1) Cours complet de Meteorologie de L. B’. Kämtz traduit ot aiinote par CU. Martins. Paris 1843. Uix 
appondico par L. Lalanne. 
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von deren Gestalt und Verwendbai keit die beiden Fig 1 1 u 12 (nach Ei k) eine Voi- 
stellung geben Es wuiden die Tlieimo-Isopletben von Madiid und Lissabon als 
Beispiele gewählt, weil diese beiden Oite, die in wenig veischiedenen Breiten liegen 
den Unterschied des täglichen Waimeganges im extremen kontinentalen Klima und 
im Kuste^hma recht deutlich zur Anschauung biingen Die eng aneinander ge- 
drängten Tempel atuihmen für Madrid zeigen die laschen und extremen Variationen 
der Temperatur nach Tageszeit und Jahreszeit auf der kastilischen Hochebene 
im G^ensatz zu den massigen Variationen an der atlantischen Küste zu Lissabon' 

Die punktieite Linie, welche die Zeitskala fui 6>‘ morgens und 6'* abends 
je zweimal im Jahre schneidet, entspiicht dei Zeit des Sonnenaufganges in den ver- 
schiedenen Monaten ^ 

Ein einziges derartiges Diagramm giebt, wie man sielit, auf alle Fragen über 
den täglichen und jährlichen Warmegang zugleich Auskunft Die Genauigkeit 


Eig 12 



der Antwort hangt nur von dem Massstab der Ausführung dieser Diagramme ab 

ma^ k“n den“ Temner T für jeden gegebenen Zeitpunkt entnehmen, 

man kann den Temperaturgang zu einer bestimmten Stunde das ganze Jahr hin- 

durch yerfolgen oder für einen bestimmten Tag die Temperaturen zu^der Ta-eszeit 
Die Konstruküon solcher Diagramme bietet auch den Vorteil, dafs man Fehlem 
in den beobachteten oder berechneten Werten leicht auf die Spur kommt denn 
^e man sieht, der Zug der Linien muss dieselben sogleich aufdecken und’ selbst 
gering Unregelmässigkeiten müssen dem Auge störend entgegentieten 

von F ^rk findet man m dem zitierten Artikel 

t-Rpl^ Vogler, „Anleitung zum Entwerfen graphischer Tafeln“ 

( r in 1877), sowie in H Scotts Elementary Meteorology (London 1883, Anhang) 
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Der Name „Isopletlien“, der eigentlich Kurven gleicher Zahlenwerte bedeutet, 
was ja auch z. B. die Isothermen u. s. w. sind, wird nur auf diese Darstellungs- 
methode angewendet. Dieselbe wird im folgenden auch bei anderen meteorologischen 
Elementen Anwendung finden. 


* Drittes Kapitel. 

Der jährliche G-ang der Temperatur. 

Einleitung. 1. Begriff und Ableitung von Temperaturmitteln. Die 
Natur vieler meteorologischer Aufgaben bringt es mit sich, , dass man sich nicht 
mit der Verwendung einzelner, wenn auch etwa zu gleicher Zeit abgelesener 
Lufttemperaturen begnügen kann, sondern dass man sich eines durchschnittlichen 
Wärmemasses für längere Zeiträume bedienen muss. Solche mittlere Temperaturen 
müssen aber zunächst gleichartig gebildet werden, so dass dieselben unmittelbar 
vergleichbar sind, und überdies eine natürliche und einfache Definition gestatten. Das 
natürlichste und einfachste Temperaturmittel ist das (wahre) Tagesmittel der Tem- 
peratur, welches dann weiter zur Bildung von Mitteln für längere Zeiträume (Pentaden, 
Dekaden, Monats- und Jahresmittel) Verwendung finden kann. 

Die Aufgabe, die Temperatuiwerhältnisse der ganzen Erdoberfläche zu unter- 
suchen und darzustellen, macht es unabweislich, die einzelnen Temperaturablesungen 
in zweckmässiger Weise zu grossen Gruppen zu vereinigen. Kein menschlicher 
Verstand wäre fähig, bei Aufgaben, welche grössere Teile der Erdoberfläche und 
der Atmosphäre umfassen, mit den Einzelbeobachtungen zu operieren. Man kann 
auch nicht die Beobachtungen zu einer bestimmten Tagesstunde, etwa um 9^ morgens, 
wie es Quetelet für Belgien gethan hat, zu einem vergleichbaren Wärmemass für 
Orte verschiedener Lage verwenden wollen, da in verschiedenen Klimagebieten die 
Temperatur der gleichen Tagesstunde in einem recht verschiedenen Verhältnis zu 
dem Temperaturausmass steht, welches dem Orte zukommt. 

So verhält sich z. B. die, Temperatur um 9h morgens zu der mittleren Temperatur des ganzen 
Tages in folgender Weise. Sic ist im Januar zu kalt um 0.4° zu Brüssel und Utrecht, um 1° ca. 
zu Tiflis, am Amu Dai*ia und zu Peking, um 1.5° zu Barnaul, Turin, Madrid^ sic ist im Juli zu warm 
um 0.4o zu Madrid und Kasan, um 0.7 bis 0.9 zu Brüssel, Helsingfors, Barnaul, um 2° zu Utrecht, 
um 2.8° zu Nukuss (am Amu Daria), dagegen sogar zu kalt um 0.2 zu Turin und Tiflis. Also die- 
selbe Tagesstunde kann im gleichen Monate seihst an Orten unter nahe gleicher Breite zugleich 
um 0.2. zu kalt und um 2.8° zu warm sein. 

Ähnlich verhalten sich andere Tagesstunden. Am konstantesten im täglielK'n Temperatnr- 
verlauf ist noch die Temperatur zwischen 8 — 9h abends sowohl in den versdiiedeiu'ii Jahreszeiten, 
als auch an verschiedenen Oavii: am veränderlichsten nach Ort und Zeit sind frühe Morgenstunden. 

Daraus ergiebt sich die Notwendigkeit, mit mittleren Tagestemperaturen zu rechnen. 

2. Wahre Tagesmittel der Temperatur. Es ist üblich geworden, das 
Mittel aus 24 stündigen Temperaturablesuiigen (oder entsprechenden Eeduktionen 
der Thermographenkurven) wahre Tagesmittel zu nennen. Die Kenntnis des täg- 
lichen Wärmeganges führt dann weiter dazu, auch aus weniger zahlreichen Beob- 
achtungen solche wahre Tagesmittel ableiten zu können, andernfalls müssten ja die 
wahren Temperaturmittel sehr spärlich bleiben. Es ist aber wohl im Auge zu 
behalten, dass die folgenden Regeln zur Ableitung solcher wahrer Temperaturmittel nur, 
auf Mittel aus längeren Zeiträumen (zumeist auf Monatsmittel) mit Erfolg Anwen- 
dung finden können, keineswegs auf die einzelnen Tage selbst, denn diese Regeln 
stützen sich auf den mittleren täglichen Wärmegang, der durchaus nicht jeden 
Tag in Erscheinung tritt. Die einzelnen Tagesmittel, wenn sie wie gewöhnlich 
nur aus drei Teinperaturahlesungen im Tage gebildet werden können, müssen mehr 
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oder weniger von wahren Tagesmitteln abweichen, so oft der Tem }3 er atiii verlauf 
ein unregelmassiger ist, die drei Beobachtungstermine mögen noch so zweckmässig 
gewählt sein 

Strenge genommen eihalt man die wahre mittlere Tagestempeiatur aus den Auf- 
zeichnungen derTheimographen, indem man den Flächeninhalt der täglichen Tempeiatui- 
kurven z B. mittelst eines Planimeters bestimmt, und durch Division mit dei Lange 
der Grundlinie die mittleie Ordinate odei die Hohe des Eechteckes bestimmt, dessen 
Grundlinie die Tageslange ist Solche Messungen haben ergeben, dass es m dei 
That genügt, nur 24 äquidistante Oidmaten der Temperaturkui ve abzumessen und 
deren Mittel zu nehmen^) Stündliche Beobachtungen genügen also, die wahre 
mittleie Tempeiatui auch einzelner Tage zu erhalten, zweistundliche wohl auch 
noch m den allermeisten Fallen 

Wie hat man die Beobachtungstermine zu wählen, um mit möglichst wenigen 
Temperatuiablesungen am Tage zur Kenntnis der mittleien Tagestempei atui eines 
längeren Zeitraumes zu gelangen^ 

Die Beantwortung dieser Frage wiid dadurch ei schwelt, dass man m der 
Praxis auch darauf Pucksicht zu nehmen hat, dass keiner dieser Beobachtungs- 
termine in die eigentlichen Nachtstunden fallt, ja selbst sein fiuhe Moigenstundeii 
und spate Abendstunden thunlichst vermieden werden 

Andererseits muss aber auch verlangt wei den, dass emei der Beobachtungstermine 
in die Nahe des täglichen Temperaturminimums, der andeie in die Nahe des täg- 
lichen Temperatuimaximums verlegt werde, weil dies die am meisten chaiakteri- 
stischen Punkte der täglichen Warmekurve sind 

Entspricht das Mittel der Tempeiaturablesungen zu einigen wenigen l\igGs- 
zeiten nicht völlig dem wahren Tagesmittel, wie dies immer der Fall sein wird, 
so sollen die Abweichungen vom wahien Mittel doch möglichst geiingfugig und das 
Jahr hindurch nahe die gleichen bleiben 

Znm Betmfe der F esthtellung hieizu geeignete! BcobacLtungsteimino bildet man die Abwoicliuim en 
dei Stundenmittel vom lagesmittel lur jene Orte, von welchen mebijahiige stündliche Tompcuatui- 
ablesungen odei Eegistiieiungen voihanden sind, und wühlt die Beobachtungsstunden so, dass die 
bumme dei Abweichungen möglichst nahe Null wiid und zugleich die obigen Bedingungen eilullt 


Del aitige Tabellen, enthaltend die Dai Stellung des täglichen G-anges dei Tempeiatui in ledem 
Monate für v^schiedene Ölte in Foim von Abweichungen dei Stundenmittel vom Tagesmittel, hat 
zuerst H W Do ve gegeben seine Sammlung findet sich wiedeiholt in E E Schmid, Lehihuch 
der Meteoiologie, S 270~~322, die neuesten Tabellen über den taghellen Waimcgang kiiüsch -e- 
sichte^ finden sich bei H Wild (Tempeiatui veihaltmsse des Eussischen Eeiclies, Peteisbiuo iHsl) 
doch bedürfen dieselben jetzt schon wesentlichei Eiganzungen ‘^) ^ 


1) Das 24stundige Mittel soll so gerechnet ^^Graen, dass es sich auf den vollen Tag bo/ioht, also aus 
25 Ordmaten, von denen die erste und letzte jede mit halbem Gewicht in ßoebnung gestellt ^^eiden 'also 

24stundig6s Mittel = (i/gO + la -f 2a + 3a + + 10p + llp + i/ 2 l 2 p) 21 

2) Die tilgheben Veränderungen dei Temperatur der Atmosphäre Abhandlungen dei Beilm.u Akademie 
aus den Jahren 1846 und 1856 


s, erste Teil des grossen Welkes ron Wild, S l-m, ist dem tiighclien W.umegange gewidmet, die 
ratellen stellen aber m Anhänge, p I— LXVnr S a Jelinek, Tdglielie Andeiung der Tompoiatur in Öster- 
leich Wiener Denkschriften B XXVII 18 S 6 -Koppen. Tafeln rar Ableitung der Mittellempeiatin Wild, 
ep f Met T ni No 7 1873 Koppen hat auch die Korrektionen für gewisse Ternnnkoinbmaüonon geo- 
graphisch angeordnet, was interessante Vergleiche ermöglicht - G Hellmann, Die tägliche Vorandornng der 
Temperatnr m Norddentschland Berlin 1876 - Pr Erk. D.o Bestimmung wahrer Tagesni.ttel der Temperatur 
Ahaudl d k hayr Akademie B XIV München 1883 — Die reichste Sammlung von Tahellen über die tiig- 
lichen Temperatarauderungen in Indien findet man in zwei Quartbitoden Indian Met Memoirs Vol V 1870 
bis 1896 (626 S ) nnd Vol IX 1896-1897 (638 S ) The diarnal Variation of atmoaphenc conditions il Indil" 
-7 Stationen von Leh im Norden bis Tnchmopolis im Süden, Eangnn im Osten und Aden im Westen - Man 

beachte auch P Schreiber. Herleitung wahrer Tagesmittel der Lufttemperatur aus drei- oder vielmaligen 
Beobaohtungen Met Z B XXIH 1888 S 259 vieimaugen 
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Der folgende Auszug aus zwei solchen Tabellen bloss für einen Sommermonat giebt Fingerzeige, 
wie sich dieselben zur Wahl passender ßeobachtungstermine benutzen lassen, und zeigt zugleich, dass 
eine solche Tabelle auch für Orte, von welchen keine stündlichen Beobachtungen vorliogen, die aber 
der Lage nach mit dieser Station nahe übereinstiminen, zur Korrektion der Temperaturmittel aus 
wenigen Tagesbeobachtungen auf wahre Mittel benutzen lassen. 


Täglicher Gang der Temperatur im Juli in Wien und in Berllin in Abweichungen der Stundcn- 

mittel vom Tagesmittel. 


Zeit Wien 

Berlin 

Zeit 

Wien 

Berlin 

Zeit 

Wien 

Berlin 

Zeit 

Wien 

Berlin 

Mittn. — 2.3 

—2.1 

6 a 

—3.3 

—3.2 

Mittg. 

2.7 

2.7 

6h p 

2.5 

2.5 

1 —2.7 

— 2.G 

7 

—2.0 

—2.1 

1 

3.4 

3.2 

7 

1.5 

1.8 

2 —3.2 

—3.0 

8 

—0.8 

• —0.9 

2 

3.8 

3.3 

8 

0.3 

0.7 

3 —3.6 

—3.4 

9 

0.4 

0.3 

3 

4.0 

3,3 

9 

—0.6 

—0.2 

4 —3.9 

—3.7 

10 

1.3 

1.2 

4 

3.8 

3.2 

10 

—1,2 

—0.9 

5 —3.9 

—3.7 

11 

2.1 

2.0 

.0 

3.3 

3.0 

11 

—1.8 

—1.7 


Wien, Hohe Warte, ausserhalb der Stadt: Berlin, landwirtschaftliche Hochschule. 


Man wird zunächst bemerken, dass selbst nur zwei äquidistante Beobachtungen im Tage ge- 
näherte richtige Teinperaturmittel geben, namentlich 9ha und 9h p-, 10ha und 10 hp; 11h a und 11 hp*, 
aber die Korrektionen ändern sich erheblich im Laute des Jahres und man bliebe in Unkenntnis 
über die Wärmeextreme. Das Mittel aus (6h + 2h -f- 10h) : 9 giebt für Wien eine Abweichung von 
nur — 0.2°, ähnlich in anderen Monaten. Diese drei Beobachtungstermine nnch äqnifli«tant . was ein 
grosser Vorzug ist. Sie waren früher in Kussland, Prenssen und ÖsteiT'-; f'.i:g«-i'i:l::-i. I>a die frühe 
Morgen- und späte Abendstunde für die Beobachter imbe((uem ist, h.r. .i;'.’: rla<.''i'ii und die 

Ablesetermine 7ha, 2h p (oderlh) und 9h p gewählt. Es sind dies die sog. Mannheimer Stunden^), 
die auch im Boobaebtnngsnetz der Smithsonian. Institution in den Veia'nilgten Staaten eingeführt 
worden waren. J^i/: '■'iid Beobachtungszeiten in Kussland, < )si.-rn‘ieli , der Schweiz, einigen 

deutschen Staaten, sowie in Argentinien eingeführt. Das einfache Mitt(d (7 h -1- 2h + 9h) : 3 ist 
für Wien im Juli um 0.4° zu hoch und so auch anderwärts. Man bildet deshalb das Mittel 
so, dass man der Ablesung um 9h abends das doppelte Gewicht giebt (nach Vorgang vonKürntz) 
und (7h + 2h -b 9h -h 9h) : 4 nimmt. Dieses Mittel ist z. B. für Wien im Juli nur mehr um 0.1 5^ zu 
hoch. Diese Berechnung hat noch den Vorteil, dass, weil die Ablesung um 9 h abends (hohe Breiten 
ausgenommen) am wenigsten durch Strahlungseinfiüsse auf di{i Thermometer l)eeinllusst wird, man 
auch den Einfluss einer etwas ungünstigen Aufstellung der Thermometer möglichst beschränkt ‘^), 
zudem steht um 9 h abends das ganze Jahr hindurch die Temperatur dem Tag(‘smittel nahe. 

Um es den Beobachtern noch bequemer zu machen, hat man auch die Termine 8h a, 2h p und 
8h p gewühlt (B^'obachtungssystem der deutschen Seewartc, Bayern, Sachsen), doch gelingt cs nicht, 
aus (ii( '< ii gute Teniperaturmittel abzuleiten, die darauf gerichteten Bemühungen sind vor- 

gebliche geblieben. 5^) Die Temperatur um 8h morgens hat ja recht verschiedom». Abweichungen vom 
Tagesmittel im Sommer und im Winter und di(‘ ganze Kombination repräsenti(‘rt ülxu’baupt nur dn^ 
Temperatur des Tages, die nächtliche Abkühlung bleibt ganz ausgeschlossen. Das Mittel (8 4" 2 
-h 8) : 3 ist in Wien (Berlin) 1.1 zu warm im Juli, und nimmt man bloss (8-j-8):2, so erhält man 
ein Mittel, dass für München z. B. im Februar, März und Oktober um mehr als 0.8» zu niedrig, im 
Juni und Juli um 0.2 bis 0.3° zu hoch ist — für Barnaul sind diese Abweichungen sogar — 1.3 und 
-f-0.2. Viele Vorteile gewährt die Ablesung der Extremtbermornetcr oder der sog. Maximum- und 
Minimumtbermometer, welche auch bei einer nur einmaligen Ablesung am Tage die höchste und 
tiefste Temperatur des Tages liefern. Das Mittel (Maximum -f- Minimum) : 2 entfernt sich im Durch- 
schnitt in allen Klimaten nur um einige Zehntel Grade vom wahren Tagesmittel. Dies(', Beohachtungs- 
methoflo l..’t d--! .-.Ib gros--* V.-rbrritnr.-j g- fnnd- !.. n.’iMiutlich in allen wärmeren I änd(‘rn. 

i!i::/.inig (Ir!- MaNiüüuii-Min'nuün hrn-iM'n. r ist aber zwei erhebllcbeu und oft unkontrollier- 
baren am rww.-i'-ii. f)ir rih-- Ii! «.arin, dass diese Instrumente leicht in Unordnung 

kommen, die Indices falsclie Angaben liefern, ohne dass inan dies gewahr wird, die andere liegt 
darin, dass es äusserst schwierig ist, das Maximmnthormometor so aufzustelhiii , dass (',s zu keiner 
Zeit des Tages den Kinlliiss(-ii (ha- Sonnenstrahlung unterliegt. Die Teinperaturmittel aus den täg- 


1) Die Mannheim er A ka cloin io hatte schon 17Sl unter den Ausiiizien des luirfürstou Karl Theodor 
ein Beobachtuiigsnetz gegründet, wolchos 97 Stationen in ganz Eiiroi)a und aussordom nocli eine Station (Godt- 
haab) in Grönland und zwei in Nordamerika umfasste. Die voreinharton BeobachtungHtennino waren 7 h, 2 h, 
9 h. Die eiiigelaufenen Boohachtungen der Jahre 17Hl bis 1792 sind in extenso in 12 groNson Quartbänden unter 
dem Titel ,,Ephem6rid6s societatis moteorologicao Palatinae“ veröJl’entlieht worden. 

2) Man soll aber nicht die einzoluon Tagesmittel auf diese Weise berechnen, weil es in oinzolnen 
Fällen nicht zweckmässig ist, einer einzigen Ablesung ein doppeltes Gewicht zu geben. Es kann z. B. im Somraor 
abends um 9 h gerade ein Gewitter niedergeben, oder ein Sturm eintroten und grosso Abkühlung bringen. Man 
berechne die Monatsmittel für jeden der Termine 7h, 2ha und 9h und bilde daraus erst das Monatsraittel 
nach obiger Kegel. Am bequemsten und sichersten rechnet man so: man nimmt das Mittel aus 7h und 2h und 
bildet dann aus diesem und der Temperatur um Oh ein Mittel, was auch leicht im Kopfe (irl’olgen kann. 

3) S. Leyst in Wilds Kep. f. M. XV. No. 3 und Met. Z. 1892. Littb. 8. 82-84. 
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liehen Extremen erheischen deshalb stets eine sorgfältige Kntik Man soll die Exticmtheimomeiei 
zii Zeiten ablesen, zu denen die Extieme in der Eegel nicht emtieten •) 

Die accessorische Benutzung dei Maximum- und Minimumtheimometer gestattet auch die Wahl 
von Beobachtungsterminen, welche sonst zur Temperaturbestimmung nicht geeignet sind, wie nament- 
lich 9ha und 9h pm odei selbst 8ha, 2]i und 8h p 

Zusammenstellung der gebräuchlichsten Kombinationen von Be- 
obachtungsterminen. 

6^ a, und 10^ abends 

7^a, 2^p, 9^ abends, odei 7''a, l^^p, 9^ abends 
Monatsmitte] zu bilden aus (7^ -f- 2*^ -(- 9^^ -f- 9’^) 4. 

Auch das Tempeiaturmittel (8^^ -f- 2^^ + 10^^ + 10^^) 4 liefert gute Resultate 

(gh a -1- 2^^ p + 8^^ P + Mm ) 4, deutsche Seewarte, Bayern 

(9^ a -j- 3^ p -)- 9^^ p -j" Mm ) 4, englische Stationen 

(9^a + 9^'p + Max 4-Mm).4, in Italien üblich 

(Max -j- Mm ) - 2 

Die derart berechneten Temperaturmittel sind dann aber noch nach dem be- 
kannten täglichen Warmegang einer unter nahe gleielier Breite im gleichen Klima- 
gehiet (Land oder Seeklima, Thallage oder freie Höhenlage u s w ) gelegenen Haupt- 
station auf wähle Tagesmittel zu reduzieren (nach den Tabellen in Sclirnid bei 
Wild, Jelinek, Erk u s w) ’ 

Die Temperaturmittel aus den täglichen Extiemen sind zumeist das ganze 
Jahr hindurch (Hochsommer an manchen Orten ausgenommen) ziemlich deichmassiir 
um 0 3^ bis 0 5^ zu hoch 


Es kann nicht genug davoi gewarnt w-eidcn, die Mittel aus zu viel Tagesbcobachtungen zu 
bilden, wie dies fruhei m Italien, auch in Spanien, namentlicli an Steinwaiten, üblich wai , dto Vei- 
mehrung dei Autzeiclmungen bei Tage vei. schlechten nui di^ Mittel Die Temperatm von Mailand, 
Kom, Madrid wurde aus diesem Grunde huber um mehr als zu hoch angegeben Das Mittel 
aus 9 h, Mittg, 31i, Gli, 9 h ist in Italien fast um 2» zu hoch ^ ^ 

Man soll in wissenschaftliche Abhandlungen und Weike keine Tempcraturmittel autnchmcui 
deien Ableitung man nicht kennt, oder sie mindestens als solche deutlich kennzeichnen 


Monats- und Jahresmittel der Temperatur Das Bestreben, den Ergeh- 
mssen der meteoi ologischen Aufzeichnungen eine leichtere Übersichtlichkeit und 
Vergleichbarkeit zu sichern, fuhrt zur Bildung von Mittelwerten für längere Zeit- 
räume, als es der Tag ist, und als die natürlichsten Zeitabschnitte bieten sich hierzu 
dar die bürgerlichen Monate und das Jahr Das Jahresmittel wird wohl durch- 
gehends aus den 12 Monatstempeiaturen gebildet, genauei wäre es, dasselbe aus 
den 365 Tagesmitteln abzuleiten *) 


1) S Leyst, Einfluss der Ailesuiigstermme der Extiemtheimomete» Wild, Eop f Met B XUI No 2 
Am günstigsten ist es, das Maximmnthermometer um 7h morgens, das Mmimumthermometor um lli odor 2h 
aaclimittags abzulesen 

Es ist leicht einzusehen, dass das dirett aus den Mitteln für die burgerlioheu Monate, statt aus den 
genauen Jahreszvolftein abgeleitete Jahresmittel dei Tempeiatnr auf der nordlidieu Halbkugel etwas zu niediur 
ausfallen muss, weil dem Mittel des Februai aus 2b Tugen bloss dabei das gleiche öewicht gegeben wird wie 
jenen der Monate mit 31 und JO Tugen, aut der südlichen Halbkugel lullen aus gleichem Grunde die Jahies- 
Balf t rr H Der Fehler ist deninuch ein systematischer, aber ei ist sehr unbedeutend Buy, 

Ballot hat oft empfohlen, dem Febrnar für die met Mittelbilduug noch den 31 Januar und den 1 März boi- 
klntre^”" i T u Glsmhheit der Monate eiuigermasseu erreicht Die internationalen Metoorologen- 

kongresse haben sieh aber nicht entsehUessen können, die genaue Beiechuung der Jahresmittel zu empfehlen 

Ichtiue^T. allgemeiueu Durohfuh.ung zu genug, dagegen die allgemeine ÜberemstLmung 

1 ichtiger e cchien Man kann auch jederzeit hinteiher aus dem Mittel fui die burge.lieheu Monate das genaue 
Jahresmittel sich herstellen, und zu« nach der folgenden Hegel Mau addieie die Temperaturmittel der Monate 
mit 3. Tagen und multipliziere diese Summe mit 31, dann addiere man gleichen, eise die MitttlteulruZel 

nnttel arFel? genommene Temperatur- 

des Februar ab, addiere diese koirigierte Summe zur früheren und dividieie dünn durch 365, so hat man 



Der jährliche Temperaturgang’. 


77 


Die mittleren Temperaturen der zwölf Monate bilden zumeist auch die Grund- 
lage für die Untersuchungen des jährlichen Wärmeganges. Wo man über 
langjährige Beobachtungen verfügen kann, wird es thunlich, diese Untersuchungen 
auch auf Grundlage der Mittel kürzerer Zeiträume durclizuführen und so auch 
gewisse Besonderheiten und Details in der Wärmezu- und abnahme festzustellen, 
welche in den Monatsmitteln bereits ausgeglichen erscheinen. Diese kürzeren Zeit- 
räume sind entweder Mittel von zehn Tagen (Dekaden) oder von fünf Tagen- (Pen- 
taden) oder die Tagesmittel selbst. Wegen der sehr grossen Veränderlichkeit der 
Temperatur eines bestimmten Tages in den verschiedenen Jahrgängen lohnt es sich 
nur dann, den Verlauf der Tagesmittel zu untersuchen, wenn man sehr langjährige 
Temperaturaufzeichnungen verwenden kann. 

Der jährliche Wärmegang in den unteren Schichten der Atmosphäre steht in einer 
weniger auffallenden direkten Beziehung zum jährlichen Gange der Temperatur in 
der festen oder flüssigen Erdoberfläche, als dies beim täglichen Gange der Pall ist. 
Im Grunde aber ist es auch hier die Unterlage, welche einerseits durch ihre 
grössere Erwärmungsfähigkeit, Absorption der Sonnenstrahlung, andererseits durch 
ihre stärkere Wärmeausstrahlung oder auch langsamere Abkühlung, die Wärme- 
zunahme der Lufttemperatur bei wachsender Tageslänge und deren Abkühlung bei 
Abnahme derselben in erster Linie bestimmt, wenngleich sekundäre Einflüsse beim 
jährlichen Wärmegange eine grössere Rolle s])ielen als beim täglichen Gange. 


!• Der jälirliche Gang der Temperatur an der festen Erdobcrflilelie. 

Die mittlere Temperatur der Bodenoberflächc ist an den meisten Orten das 
ganze Jahr hindurch höher als die Temperatur der untersten Luftschichten, nur 
wo der Boden im Winter mit Schnee bedeckt ist, kann er auch im Tag es mittel 
abkühlend auf die untersten Luftschichten einwirkon. Sowie die Tageslänge zu- 
nimmt, speichert der feste Erdboden in seinen obersten Schichten eine solche Wärme- 
menge auf, dass er für die unteren Luftschichten direkt, für die höheren durch die 
Konvektionsströmungen zur wichtigsten Wärmequelle wird und auch auf den jähr- 
lichen Wärmegang in der Luft fast ebenso bestimmend einwirkt, wie wir dies für 
den täglichen Wärmegang nachgewiesen haben. Die Nebeneinanderstellung der 
mittleren Monatstemperaturen der Boden Oberfläche und der Lufttemperatur 
liefert hierfür den Nachweis. 

Unterschiede im jährlichen Gang der Bodentemperatur und der Lufttemperatur, 


Jan. 

¥ehv. 

März April 

Mai Juni Juli 

Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. 

Jalir 



Pawlowsk (1891 — 1895). 

590 41' nördl. Br. 


—10.3 

—10.3 

Natürliclie 
— G.l 2.0 

äus.sei*e ßodenfläclie (Sclmec 
12.3 17.4 19.4 15.7 

oder Rasen) 

9.2 3.5 —2.5 —0.7 

3.62 

—10.2 

—10.0 

—4.5 2.0 

Lufttemperatur 
9.1 13.4 15.9 

in 3.2 m 
13.8 

8.7 4.0 —2.0 —6.4 

2.81 

—0.1 

__.0.3 

—1.6 0.0 

Differenz (Boden 
3.2 4.0 3.5 

— Luft) 
1.9 

0.5 —0.5 —0.5 —.03 

0.81 


das genaue Jalirosmittel. So erhält man z. B. : Paria, Park St. Maur, Mittel der 12 Munato 0.1)42, genau go- 
rochiiüt 9.97G, DilFerenz -+-0.034; Wien, Stadt, Mittel der 12 Monate 9.717, genau 9.707, BifFeronz ■+ 0.050; 
Jakuts.k, rohes Jahresmittel — 11,150, genau hereehnetes -—11.005 , Differenz -1-0,145. Der Fehler ist natür- 
um so grösser, je grösser die Differenz der extremen Monatstemperaturon. Diesolbon betragen: P’aris 15.9, Wien 
21.7, Jakutsk 61.60. Dividiert man durch diese Zahlen die obigen Differenzen, so orhillt man einen Faktor, der 
zur leichten Beurteilung des Fehlers der gewöhnlichen Berechnung der Jahresmittel dienlich ist. Derselbe 
beträgt im Mittel bei einer Jahresschwankung über 30® etwa 0.0025, unter 20® etwa 0.0020 ; die Fehler betragen 
also ungefähr '^Itooo der Jahressehwaukung. 
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T ft ^»kt m dieser hohen Breite der Boden abkuhlend auf die 

Luft im Mar. ist dieser Einfluss dei Schneedecke am grössten erlrmt 

sieh dei Boden rasch, die Luft folgt der Bodenwarme langsam nach, das Maximum 

tstSeTuH der Lufttempeiatur 

In niediigen Breiten, ohne Schneedecke im Winter, ist die mittleie Temperatu, 

hoher als die Lufttemperatur de, 
Warmeuberschuss des Bodens ei reicht im Sommer hohe Betiage und ^selbst noch 

“"-r" ” • “ “ 

42. .»af“ „td 

Bodenoberflache — Luft unter 42« nordl Br (Nukuss Tiflis ) 

f“ 2?. 2 " s» «* N.V m,. 

20 3 1 60 7o« 78« 7 7« eb« 3 0« 07" 02* 

Ein derartig grosser Unterschied der Temperatur de, Bodenoberflache -eoen 
le empeiatur der aufliegenden Luftschichten muss auf die Hohe und Ln 
&ang der Luftwai me bestimmend einwiiken De, jährliche Gang der I^nsfta 

warmeleitung und -stiahlung wieder an die Atmosphaie ab sondern es blei-I,+ 

Tag und zwai ein stets zunehmender Waimerest in dieser Schicht und derer, 
peratur steigt wie die obigen Monatsmittel und die folo-ende Fio''l3 anzeioe T?" 
...0, „eh ..„h .h„,„ eedV.l’e'™ 

— o 

Eine nackt gehaltene Bodenoherfläche (Sandoherfläche) zeiet wAnur Tow. + j. 
nattolicUe Hatüriicla - Sandoberfliohe Oktober b« FebruarLofo» Sz^iTd A 

und Jnh 0 0, August und September 0 3 H Wild Über d,« T, # ’ Mai 0 0, Jiiui 

ebne Tegetation resp Schneedecke Mem d PeterBbu;ger Afcad VmTeT T V 

Me.oi: rtr— » — - - nm .11.1.^,. 

==1 Die den obigen Pifferenren zu Grunde liegenden Beobaobtungsergebnisse sind 

Eebr Marv. Ann«.i 


Jan 


~1 7 


_2 7 


März April Mai Juni Juli Aug Sept Oht Nov 
Hnknse (am Amn Darja) 43b27' nordl Br 1 Jab, Bodenoberlkob? 


Dez 


Jalu 


5 3 16 8 


25 4 


25 8 


11 4 


“-3 5 -5 6 


—0 4 


3 1 


1 6 


2 7 


9 3 


b 6 


b 1 


5 3 


7 9 


0 8 


3 1 


30 5 34 7 31 7 

Dufttemperatut in 1 5 m 
22 6 26 4 233 18 8 7 1 

Tiflis 41» 43' nordl Br 6 Jahre Bodenoberflache 
13 8 21 1 28 8 31 3 31 8 237 jg 3 

Dufttemperatur m 2 9 m 

Die mittlere Temperatur der untersten Luftsehieliten t ^ Sommer regelmässig 63 bis über 67» 

temperatur, weil für sie die nächtliche Erkaltung des BoZl^ ^oden- 

Boden her erstrecaht sieh bis zu grosseren Höhen ^anf eine Erwärmung bei Tag vom 

nur auf eine dünne Bodenschicht Das Temperaturmitt«! ^Etigere Luftmasse, die nächtliche Erkaltung 

.amten Wärmezufuhr vom Boden hrentsZl“ 


15 1 


IJ 0 


15 9 
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gegen das Erdinnere ein. Dieselbe erfolgt auf dem Wege der Wärmeleitung und 
es bängt nur von der Andauer der Wärmezunalime in den oberen Bodenscbicliten 
und von der Grösse der Wärmeleitungsfälngkeit des Bodens ab, bis zu welcher 
Tiefe sich die Wärmeströmung merklich machen kann. Tritt dann bei abnehmen- 
der Tageslänge in den oberen Schichten wieder eine Abkühlung ein, indem dieselben 
durch Leitung und Strahlung mehr Wärme verlieren, als sie tagsüber von der 


Fig. 13. 



Sonnenstrahlung aufspeichern können, so kehrt sich auch, und zwar zunächst natürlich in 
den obersten Bodenschichten, das TemperaturgeMle wieder um und damit auch der 
Wärmefluss, der sich nun zunächst hier nacli auswärts richtet. Diese Umkehr pflanzt 
sich dann langsam nach rückwärts in die tieferen Schichten fort und erreicht dieselben 
erst, wenn in den obersten Bodenschichten schon wieder eine Wärmezunahme ein- 
tritt und das Temperaturgefälle sich wieder nach abwärts gegen das Erdinnere 
kehrt. Es strömt ebenso viel Wärme in der einen Jahreshälfte in den Boden ein. 
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als in der anderen wieder nach aussen abflicsst, so dass nach Ablauf des Jahres 
im Boden im Mittel kein Waimeiest zuiuckbleibt (wenn wir von dem Wechsel warmci 
und kalter Jahigange absehen, odei von etwaigen Peiioden in dei Intensität dei 
Sonnenstrahlung) 

Die auf diese Weise entstehende eigentümliche Waimeveiteilung im Eidl)oden 
bis zu jener Tiefe, wo die niediigste Tempeiatur im Laufe des Jahres eist dann 
emtritt, wenn an der Obei flache schon wiedei das Maximum ei reicht wnd, vei- 
anschaulicht die Fig 13 (S 79), die nach hjahiigen (^1891/1895) Beobachtungen 
zu Tiflis m acht veischiedeiien Tiefen konstiuieit woiden ist^) Sie stellt zugleich 
die vertikale Temper atui Schichtung in einer gegebenen Zeit dai, sowie den ]ahi- 
liehen Wai inegang m emei bestimmten Tiefe Die Linien verbinden jene Punkte 
des Erdbodens, in denen zu veischiedeiien Zeiten des Jahies die gleiche Tempe- 
ratur anzutieffen ist Ihre Zahl und ihr Abstand längs einei Veitikalen ist ein 
Mass für das Tempeiatui gefalle zur betreffenden Zeit Wo diese Linien gegen die 
Oberfläche senkiecht stehen, hat der Warmofluss in den oberen Schichten aiifge- 
hort Diese Zeiten markieien den Ubeigang von dei einwärts gerichteten zui aus- 
wärts gelichteten Warmebewegung und umgekehrt 

Veifolgeii wii den Veilant dei Linien m veiscluedene^ Tieicn, so sehen wii, dass ihio Anzahl 
mit zunehmendei Tiefe imraei mein ahnimmt, d h die Temperatiiianderungcn im Laufe des Jahi<‘h 
werden immei kleinei wählend sich zugleich dei Eintiitt dci gleichen Tempeiatui gegen ]enen ui 
der Oberfläche immer mein veispatct 9 

Die Abnahme dei ]ahilicheii Tempeiatui Schwankung mit dei Tiete zu Tiflis zeigen di(‘ leigen- 
den Zahlen, welche die Untersclnede zwischen dei Tempeiatui des w^aimsten und k<»ltesten Monates 
angeben Die extremen Monate sind mit lomisclien Zihein bezeichnet (I = Januai <‘te ) 


Mittleie Extiome der Bodentempciatui in Tiflis 


Tiefe Luft 

0 01 

0 20 

0 40 

0 84 

1 65 

3 20 

3 90 

0 47 lu 

Kältest Mon — 0 4 1 

OGI 

161 

201 

5 511 

8 311 

11 9 IV 

12 5 IV 

13 8 VI u 

Wärmst „ 24 4Vin 33 1 VIII 30 7 VIII 28 9 VIII 26 2 VIII 22 2 VITI 17 7 X 

10 5X 

15 3 XTI 

Schwankung 24 8 

32 5 

29 1 

2b 0 

20 7 

13 0 

5 8 

40 

1 5 

Jalii esmittel 12 3 

16 3 

15 7 

15 4 

15 3 

15 1 

14 7 

14 5 

14 5 



MittlcK' (absolute) J.iliie&extieiiic 




Maximum 35 4 

64 3 

37 7 

31 5 

27 2 

22 8 

17 9 

16 0 

15 3 

Minimum — 10 5 

—84 

—09 

1 5 

40 

81 

11 8 

12 5 

13 7 

Schwankung 45 9 

72 7 

38 6 

30 0 

22 6 

14 7 

61 

41 

1 0 


Man sieht, dass die jährliche Waiineschwankung im Eidbodcn anfangs lasch, dann nnmei 
langsamei mit dci Tiele ahnimmt Die Veispatuiig dei Eintiittszeiten dci höchsten und nK'diigsten 

Temperatui nn Jahre ei sieht man am besten in den folgenden, aus den beiuhmten Komgsb(‘igi‘i 

Bodentemperaturbeobachtungen abgeleiteten Daten*) 

Mittlere Emtiittsz eiten der Jahresextieme m Konigsbeig 
Tiefe 01 2 345 67 

Maximum 13 Juli 1 Aug 25 Aug 15 Sept 2 Okt 21 Okt 9 Nov 1 Dez 8 Dez 

Minimum 26 Jan 24 Febi 20 Maiz 9 Apiil 23 Apiil 6 Mai 24 Mai 14 Juni 22 Juni 

Aus der Theorie der Warmeleitung ergeben sich für die wicbtigstcu Ei- 
scheinuiigen der Warmefoitpflauzung nach der Tiefe unter dem boiizontalen Eid- 

Dio Bodentemperaturbeobdclitungeii zu Tiflis gelioieii zu den besten und verwondbarstcui Sorion dßi- 
aitiger Beobachtungen, weshalb ich die funfjahiigen Mittel 1891— 1S95 gebildet und dieselben weiter beiechnot 
liabe (s Anhang) 

W V Bezold hat gezeigt, dass es zur Bostimniung des jährlichen Wärmeaustausches zwisohon Boden 
und Atmosphäre genügt, wenn man die Temperaturverteilung im Erdboden zu jenen Zeiten des Jahres könnt, /u 
velohen die Wänueanfnahme in Abgabe übergeht und umgekehrt, die unter einer gegebenen horizontalen Ebene 
im Boden enthaltene W^ärmemenge ist dann ein Maximal- oder ein Miuimalwert Der W'ärmeaustausch an dei 
Erdoberfläche und in der Atmosphäre Sitzungsberichte der Beiliner Akademie 1892 LIY 

3) Eine recht .instruktive Darstellung des Ganges der Bodentemperatur hat auch van Behber gegeben 
in Met Z 1893 Bodenteraperatur in Hamburg Mit Tafel 

Nach Diagramm Tafel II Leyst, Bodentemperatur m Königsberg 
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boden die folgenden einfachen Gesetze (Bedingung der strengen Gültigkeit d.erselben 
sind paralleler Verlauf der isothermen Pläclien und gleiche specifische Wärme- 
leitungsfähigkeit der Bodenschichten). 

Die an der Oberfläche auftretenden periodischen Wärmeänderungen pflanzen sich 
mit verminderten Amplituden aber mit gleichförmiger Geschwindigkeit nach der 
Tiefe fort. Die Abnahme der Grösse der Amplituden mit der Tiefe erfolgt nach 
einer geometrischen Progression, die Differenz der Logarithmen der Amplituden in 
verschiedenen gleich grossen Tiefenabständen ist konstant. Die Grösse dieser Diffe- 
renz hängt ab von der Wärmeleitungsfähigkeit des Bodens und von der Dauer 
der Wärmeschwankung (der Länge der Periode). 

Den Tiefen, bis zu welchen sich die Wärmeänderungen der Oberfläche mit 
einer bestimmten Amplitude fortpflanzen, ist der Quadratwurzel aus der Wärme- 
leitungsfähigkeit und der Dauer der Periode proportional.^) 

Wenden wir diese Sätze auf die oben mitgeteilten Ergebnisse der Tifliser 
Bodentemperaturbeobachtungen an : 

Tiefe in Meter 0‘2 0*4 0*84 1*65 3*26 3*99 

Logarithmen d. Amplituden 1*4639 1*4150 1’3160 1*1430 0*7634 0*6020 

Differenzen 0*0489 00990 0*1730 0*3796 0 1614 

pro 1 m 0*2445 0*2250 0*2135 0*2354 0*2211 

Man sieht, die Differenz der Logarithmen pro Meter (das sogenannte loga- 
rithmische Dekrement) ist ziemlich konstant, im Mittel mit Kücksicht auf die Grösse 
der Intervalle kann man dasselbe zu 0*2275 annehmen. Nennen wir die Am- 
plitude in einer Tiefe p in Meter Ap, wenn Ao jene des oberen Horizontes ist. 


1) Ist a die Amplitude an der Oberfläclie, ho betr agt di e Grösse derselben in der Tiefe p, wenn x die 
Wärmeleitungsfabiglceit, 't die Damer der Periode: ae"“Pl^^/ , wo o die Basis der natürlieb en Loga rithmen. 
Sollen die Amplituden bei vorscliiedenen und t gleich sein, so muss offenbar j xi j/sr / x' wora\is 
sicli ergiebt : p : p' = Bei gleicher Wdrnieleitung, also z. B. in dom glembon Boden, sind also 

die Tiefen den Quadratwurzeln aus der Dauer ^ Periode proportional. Die Tiefe, bei welcher die Amplitude 
z. B. 0.1° wird, ist für die jährliche Periode k3t)5mal grösser als für die tägliche, also 19 mal. 

Umgekehrt kann man diese Eolation benutzen, um zu berechnen, um wieviel tiefer sich die gleiche Periode 
in einem Körper von anderer Loitungsfähigkeit fortpflanzt. Die Beobachtungen ergaben z. B. , dass im festen 
Erdboden, bei dom x etwa = 0.0044, pro Quadratcentimoter und Sekunde, die tägliche Periode in 70 cm Tiefe 
unmerklich wird. Wie weit pflanzt sieh seihe im Wasser fort, das von oben erwärmt wird? Wir haben dann 
70 : X = ]/o.0044 ; ]/öd)Öl35 , da 0.00135 die Wärniuleitungsfähigkeit des Wassers ist. x ergiebt sich daraus zu 
39 cm. Pur die jährliche Poriodo ist die Tiefe ]/3(i5mal grosser, also 740 cm. Die tägliche Periode, so weit 
sie nur durch Leitung fortgopflaiizt wird, würde demnach im Wasser nur bis zu 40 cm eindringon, die jährliche 

etwa bis 7.5 ni. 

Die Geschwindigkeit V, mit welcher sich die Wärmoänderungen in die Tiefe fortpflarizen, ist v = 2K7r;c/'£'. 
Das Produkt vz ist die Wellenlänge (^ = Dauer der Periode) und entspricht auch der Tiefe, hin zu welcher die 
periodische Tomperaturändorung uindringt. Diese Wellenlänge oder Tiefe ist demnach 2]/zzx'Z. Diese Gleichung 
kann benutzt ■werden, um direkt die Tiefen zu berechnen, bis zu welchen die Tomperaturvariationon der Ober- 
fläche eindringon, oder umgekehrt, wenn diese aus Boobachtungon hokannt sind, um den Wänneloitungskoöffl- 
zionten (den Temperaturleitungskoefflzienton, nicht den kalorimetrischen) zu heroclmeii. 

Die Frage , die in einem vorigen Abschnitt zu beantworten war , nach der Mächtigkeit der Luftschicht, 
die nur durch Wärmeleitung vom Boden her während der Nacht erkaltet worden kann, erfährt durch obige 
Gleichung folgende Beantwortung: x ist für Luft Ü.173, für die Dauer der Periode nehmen wir eine Wintor- 
nacht unserer Breiten von 4h p bis 8h am = 16 Stunden — 57G00 Sek. Diese Zahlen, in obige Gleichung 
eingesetzt, liefern 354 cm oder 3^2 m. Nur bis zu dieser Höhe kann der erkaltete Boden die Luft in der längsten 
Nacht durch Leitung ahkühlen. Im Sommer, bei achtstündiger Dauer der Nacht, nur bis 2^/2 m. In einer drei- 
monatlichen polaren Winternacht kann die Wärmoloiiung bis zu 41 m Höhe wirksam werden. 

Ebenso kann man ans obiger Gleichung die Grenze des Eindringens der täglichen und jährlichen Periode, 
nur durch Leitung, im Wasser hereohnen, und kommt dabei zu gleichen Resultaten wie oben. 

Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 6 
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von dem aus die Tiefe (der Abstand) gemessen wiid, so bat man demnacli die 
Gleiclimg. log A,=]ogA„- 0 2275 p 

Mittels diesei Gleicliung kann man die Jaliiesschwankung dei Tempeiatiir in 
jeder Tiefe beieclmen Dieselbe gestattet abci aucli die Beaiitwoitung dei Fiage, 
in welcher Tiefe die Amplitude dei Jaliiesscbwankmig nnmeikhcli wiid (bei dei 
Leitungsfabigkeit des Bodens in Tiflis) Fiagen wii nach dei Tiefe, wo die Am- 
plitude 01® wird, setzen also log Ap 9 0000, so ei halten wii für p aus obigei 

Gleichung, wenn wir fui Aq 1 4639 einsetzen p = 10 8 m, für 0 01®, p — 15 2 m, 
m der Tiefe von 15 4 m weiden also im Boden von Tiflis die jahiliclien Tempeiatui- 
schwankungen unmerklich, die Schicht konstantei Bodenteinpoiatui ist ci reicht 

Die Tiefe, in welcher die konstante Bodenschicht liegt, hangt von dei Giosse 
dei Jahresschwankung dei Tempeiatur an dei Erdobei flache und von der Leitungs- 
faliigkeit des Bodens ab Im Mittel kann man die Tiefe, in welcher die Jahies- 
schwankung gleich 0 01® wud, in hohen Bi eiten mit giossei Jahresschwankung 
zu 25 m, m mittleien Breiten zu 20 — 15 m annehmen 

Die Geschwindigkeit, mit welcher sich die Waimeanderungen im Boden von 
Tiflis fortpflanzen, findet man zu 23 8 Tagen pio Metci oder 4 2 cm pro Tag (in 
Konigsbeig 5 cm) Alle Phasen (Maxima und Minima) der Tempeiatui pflanzen sich 
(theoretisch) mit gleichei Geschwindigkeit foit 

Da sich die Tiefen, bis zu welchen sich die Waimeandeiuiigen dei Obci- 
flache mit gleichen Amplituden foiipflanzen, wie die Quadratwui zehi aus der Dauei 
der Periode der Waimeschwankung veihalten, so diingt die jahi liehe Periode 
19 mal tiefer ein, als die tägliche, weil VaOö = 19 1 In Tiflis daif man des- 
halb in einer Tiefe von lund 60 cm (10 8 10) nui mein eine tägliche Amplitude 
von 01®, und m 80 cm von 0 01® eiwaiten Die Foitjiflanznngsgeschwindigkeit 
der taghellen Peiiode ist ca 19 mal giossei als die der jahi liehen Kuiz dauenicle 
Tempel atuiandeiungen an dei Ei doboi flache düngen tiotzdem nicht tief ni dieselbe 
em Deshalb vermag der Winteifiost im allgemeinen nicht tief in den Boden ein- 
zudiingen, nui sehr lange Fiostpeiioden machen sich bis zu giosseien Tiefen 
fuhlbai 

Eindi Ingen des Frostes Zu Tiflis ist iii fünf Jahien der Fiost ino bis zu 0 4 in Tiele 
emgediungen, obgleich die Tempeiatui minima dei Luft und dei Bodeiiobciflaclie eii eicht liabeii 
Zußiussol dauGite der Fiost 1837 — 38 zwei Monate und das Tempeiatuimmimum eiieichti» — 20 0“, 
doi Boden fioi doch imi bis zu 07 m Tiefe In Wien diaiig dei Fiost in dem ausbeioidentheh 
btiengeii Wintei 1879 — 80, wo die Fiostpeiiode \ora 15 Novembei bis 12 Fobiuai wählte und d.cs 
Minimum — 20 2o eireichte, nicht bis zu 0 8 lu Tiefe, obgleich dei Boden schneefiei eihalteii wiiuh* 
(Summe der Fiostgrade 437, absolutes Minimum in 0 8m nur 0 2“), In München ist in 1 3m Tiele 
die Temperatur me unter 2“ gesunken, selbst m dem sti engen Winter 1879—80 ZuKonigsbeio 
dauert im Mittel dei Fiost in 0 31m Tiefe \om 29 Dezember bis 28 Febiuai (01 Tage), in 0 03 m 
com 10 Januai bis 8 Marz (57 Tage), in diosci Tiefe ist abei in 14 Wmtein die Tempeiatui nui in 
8 Wintern untei Kuli gesunken, in IVam Tiefe gai nie mein (untere Fiostgienze) Zu Pawlowsk 
(59“ liegt die Frostgrenze m 16m (Leyst) Dies gilt für schncefiei gehaltenen nackten Boden 
Line Easendeeke schützt nach H Bccqueiel gegen das Emdimgeii des Fiostes wie emo Erdschicht 
^on 05 m Im Wmtei 1879 — 80 diang zu Paus untei nacktem Boden der Fiost Ins zu 0 0m Tiefe, 

iin Wmtei 1890—91 bis 0 73m, untei Käsen abei nur bis zu 0 3ra (Compt Rend T CXIII 483 

Okt 1891) Eine Schneedecke schützt nach Wild den Boden wie eine Sandsclncht von zwei bis 
dl eimal grosserei Mächtigkeit In Pawlowsk bei Peteisbuig wai im Mittel von fünf Jalncn von 
Dezember bis Marz inkl unter einer Schneedecke von 33 cm mittleier Mächtigkeit die Tcmperatiii 
der Bodenobeinache — 1 7o, die des nackten Eidbodens aber — 7 5, und im Febiuai war die uatui- 

1') Zieht man auch die grösste Tiefe p = 6 47 m in Eechnnng, welche mit den geringeren nicht gnt stimmt, 
und rechnet mit korrigierten Amplituden (den Koeffizienten des ersten Gliedes dei Smusreihen, mittelst welchei 
man die Jahiesbckwankungen analytisch, ansdruchen kann), so findet man den obigen Quotienten = 0 2057, welcher 
dem für andere Oite gefundenen naher hommt Siehe die Tabelle XVIIl in der Abhandlung von Wild Pie 

Bodenteraperaturen in St Petersburg und Nuknss Rep f Met T VI No 4 1874 S 73 
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liclie Bodenoberfläche uni 8.90 kälter als die Bodeuoherfläehe unter der Schneedecke. 1) Der Wärme- 
austausch zwischen Erde und Atmosphäre erfolgt bei Vorhandensein einer Schneedecke von der Ober- 
fläche der letzteren aus. Auf die Bodentemperatur im Sommer hat die Schneedecke keinen Einfluss 
mehr, der nackte Boden ist in den oberen Schichten bis zu 0.8 m sogar wärmer vom Juni bis August 
(zu Pawlowsk). (Wild, 1. c.) 

Zu Mustiala (Pinland, 60° 49' nördl. Br.) war der Boden unter der Schneedecke in 1 m Tiefe 
nie gefroren, trotz einer Mittcltemperatur von — 5.6° von Dezember bis März und eines mittleren 
Minimums von — 21.6°, der Frost dringt nur bis zu 0-7 oder 0.8 m vor. Die Schneedecke erhöht die 
Bodentemperatur, verzögert aber etwas das Auftaucn im Frühjahr.'-^) 

Fast überall hat man die Bodentemperatur bisher unter schneefreiem Boden gemessen, weil 
die Beobachtungen mehr vom physikalischen Standpunkte aus unternommen worden sind. Unter 
der Schneedecke ändert sich im Winter fortwährend die relative Tiefe der Thermometer gegen die 
(veränderliche) Oberfläche. 

Bodentemperatiir im freien Felde und im Walde. 

Einige Boobnchtnng«ergehnip«o über den Einfluss des Waldes auf die Bodentemperatur können 
sich hier ansclilii-''.':t )i. Die Bc.irhritmig der Beobachtungen der Bodentemperatur beim landwirtschaft- 
lichen Institut zu Mustiala in Finland (60° 49' nördl. Br., 23° 47' E. v. Gr.) durch Th. Ho men er- 
geben, dass z. B. in 0.5 m Tiefe die Tempeiiitur im Fichtenhochwald von Mai bis September um 4.5° 
niedriger ist, als in gleicher Tiefe unt(u- einem oifenen grasbewachsenen Felde (im Juni um 6.9°), von 
November bis Mai ist aber der Unterschied unbedeutend. Im Birkenwald ist (Mai bis September) 
dir T-mncTMtiiv um 1.4° höher, als im Fichtcnwalde. In allen Tiefen ist im Walde die Boden- 
■ i:i!- (i;>. ganze Jahr hindurch niedriger als auf oflenem Felde (unter der natürlichen Schnee- 

decke), am (■iii''ciii<‘(l.-usicii natürlich im Sommer. Die oberen Schichten werdtin im Walde erst im 
Juni wärmer als die unteren, auf offenem Felde schon im Mai. Die Jahresscliwankung der Tem- 
peratur sinkt auf 0.1° herab auf freiem Felde (Sand) in 14.2 in, auf einem oflbiien Platz im Walde 
in 13.7, im Birkenwald in 13.1 und im Fichtenwald in 12.8m.-‘>) 

Die Bodentomperaturheobachtungen an den forstlich -meteorologischen Stationen in Preussen 
haben desgleichen unter der Ih'arheitung von Müttrich und Schubert Ergebnisse geliefert, von 
welchen einige Andeutungen gegeben wa iuh 11 müssen. ‘‘) 

Der Unterschied der Lufttemperatur Feld — Wald ergab sich als geringfügig: Winter —0.1, 
Sommer 4-0.3, Jahr 0.1°. Nur im Buchenwald steigt er im Juli auf 0.52. 

Die Mitteltcmperaturen des Bodens im Freien und im Walde in 60 ern und 1.2 m Tiefe sind 
folgende : 



Jan. 

Fehr. 

März April 

Mai 

Juni 

60 cm 

Juli 

Tiefe 

Aug. 

Sept. 

Dkt. 

Nov. 

Dez. 

Jahr 

Feld 

1.7 

1.4* 

1.9 

4.5 

9.1 

13.0 

15.0 

14.9 

13.1 

9.3 

5.5 

3.0 

7.7 

Wald 

2.1 

1.7* 

2.0 

3.7 

7.1 

10.2 

1.2 m 

12.0 

Tiefe 

12.4 

11.5 

8.6 

5.6 

3.4 

6.7 

Feld 

3.3 

2.7* 

2.7* 

4.1 

7.3 

10.7 

12.8 

13.8 

12.8 

10.3 

7.2 

4.8 

7.7 

Wald 

3.5 

2,8 

2.7* 

3.6 

5.8 

8.4 

10.1 

110 

10.8 

9.2 

6.9 

4.9 

0.6 


Der Frost dringt im Mittel der Feldstationen bis auf 47 cm Tiefe ein, Kieferwald ermässigt 
diese Höhe um 13 cm (also auf 34 ein), Buchenwald um 9 cm, Fichtenwald nur um 2 cm. 

Mit zunehmender SeehÖho steigt die Bodenwärme gegen die Lufttoinperatur im Meereaniveau 
(mittlere Breite von Deutschland) um 0.8°, in 500 m um 1.4° und in 1000 m um 2°, in 60 cm wie 
in 1.2 m. 

Jälirliclie Periode des Wärmeaustausclies im Erdboden. 

Scliiibert hat nach der von W. von Bezold angegebenen Methode die 
Wärmemengen berechnet, welche in der einen Hälfte des Jahres in den Boden ein- 
dringen, in der anderen wieder an die Luft ahgegehen werden. Die folgenden 
kurzen Auszüge aus diesen Ergebnissen bieten ein Seitenstück und dienen zur 
Ergänzung der von Homdn für den täglichen Wärmeaustausch berechneten 
Wärmemengen. 

Die Alleebäumo der Strassen in StUdten, wo der Boden stets von Schnee gereinigt wird nnd kein oder 
wenig Basen vorhanden ist, Ijönuon deshalh in strengen Wintern orfrieron, während dioBolbon Bänmo unter 
natürlichen Verhältnissen erhalten bleihen, wie dies z. B. in dom strengen Winter 1879 — 80 in Wien that- 
sächlich der Fall war. 

2) Th. Hom4n, Über die Bodentemperatur in Mustiala. llolsingfors 1896. 

8) Tb. Hom4n, 1. c. 

*) Müttrich, Erdbodenteiiiperaturen auf den forstlich-metoorolog. Stationen. Borlin 1880. Schubert, 
Der jährliche Gang der Imft- und Bodentemperatur im Freien nird in den Waldungen und der Wärmeaustausch 
im Erdboden. Borlin 1900. 
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Warinemengen, die m jedem Monate durch einen Quadratcentimeter dei Boden- 
obei flache emdringen oder abgegeben werden Gramm -Kalorien 



Jan 

Fehl 

Maiz 

Feld 

—300 

—166 

—9 

Wald 

—232 

—140 

—41 

Feld 

—144 

—108 

0 

Wald 

—112 


—4 


April Mai Juni Juli Aug 

Ebeiswalde, 42m 
353 498 469 345 147 

169 294 356 277 165 

Melkeiei (Eisass), 909 m 
148 292 232 184 84 

104 172 164 148 7b 


Sept Okt Nov Dez 


—133 

—386 

—425^ 

—393 

—16 

" —232 

—298 

—302« 

—76 

—208 

—210^ 

—188 

—28 

».148 

—160 

—140 


Schubert berechnet auch die Wärmemengen, die zu Anfang eines jeden 
Monates im Erdboden vorhanden sind Es mag nur angeführt weiden, dass in 
Ebers walde die Abweichung dieser Wärmemengen von jener des Jahiesdurcli- 
schnittes im April — 875 Kalorien pro Quadratcentimetei betragt, im Septembei 
937, dies sind die Extreme, fünf Monate eiheben sich im Freien über die mittlcie 
Warme, sieben bleiben darunter. Im W^alde aber hat auch der Dezember noch 

einen Warmeuberschuss, so dass sechs Monate, Juli bis Dezember, einen Warme- 

uberschuss, die anderen sechs Monate einen Warmemangel haben Die Extreme 

sind im Walde kleiner, — 618 und -[“ 643 Kalorien, tieten abei gleichfalls im 

Apnl und September ein Die Zunahme der Wärmemenge ist am grössten im Mai, 
die Abnahme im November 


In der Nahe der Erdoberfläche eifahren die physikalischen Gesetze der Warme- 
leitung einige Einschränkungen, hauptsächlich infolge dei Warmekonvektion duich 
das eindringende Begenwasser, dann durch das Gefrieren und Auftauen des Bodens, 
wobei Warme frei oder wieder gebunden wird, feiner infolge der Abkühlung durch 
"Verdunstung und selbst durch die Luftziikulation im Boden Nach Leyst ergiebt 
sich, dass die Bewölkung auf die Bodentempeiatur zu Königsberg in allen Tiefen 
einen erheblichen Einfluss zeigt, der sich natürlich mit einer Verspätung in grosseien 
Tiefen fühlbar macht Die Bodentempeiatur hangt ja in erster Linie von der ab- 
sorbierten Sonnenstrahlung ab Der Einfluss der Januarbewolkung aussert sich in 
D/^m im Februai, in 2^/^ m im Marz und in 5 m Tiefe erst im Apnl 

K Singer hat den Einfluss des Witter ungschaiakters der Jahrgange auf die 
Bodentemperatur in München specieller untersucht Warme Sommei, namentlich 
wenn sie grosse Niederschlage aufweisen, geben eine hohe Bodenwarme ’) Ebenso 
tindet Homdn, dass der Regen zu Mustiala in allen Lagen und Tiefen die Tem- 
peratur um 0*5® bis 3^ erhöht Die mittlere Bodentemperatui in nassen Sommei n 
ist hoher als die in trockenen 

Der Boden speichert im Sommer die Warme auf und giebt sie im Wmtei 
wieder ab Die Wärmemengen, welche dei Boden im Winter abgeben kann, sind 
durchaus nicht so geringfügig Die Verhältnisse sind ja hier andere, als in dem 
Falle, wo wir die innere Erdwarme als Waimequelle in Betracht gezogen haben 
Der Temperaturgradient, der im letzteren Palle ungemein klein ist (kaum Ü0003® 
pro Centimeter) ist im Winter erhehhch gross 


Benutzen wn z B die Boäentemperaturbeobaehtungeu von Tiflis Im Januar ist die mittloro 
Temperatur der Bodenoberflaobe 0 4“ , in 0 1 m schon 11°, in 0 2 m 1 6°, in 0 4 m 2 9« Die Tempei atui 

(189W dm ^ zu In den kältesten Naohtetunden^-wai en 

018° uro Tempeiaturen -3 9, 04, 1 3 und 2 8», dei Giad.ent ist demnach logai 

UerriÄ rtr Äache “ die Temperatni in 0% m weit hoLi 


Singer, Die Bodentemperatui in Mnnclien Muncken 1890 
2) Homen, Bodentemperatnr in Mustiala Helsingfois 1896 
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Nehmen wir den genäherten (kalorimetrischen) Leitnngskoeffizienten des Bodens von Tiflis bloss 
zu 0.16 an (pro Minute), so kann der Boden pro Tag an die Luft abgehen: 0.06 x 0.16 x 1440 = 13,8 
(Tramm-Kalorien, welche eine Luftsäule von 460 m Höhe um lo zu erwärmen im stände sind. 

In Irkutsk hatte im Januar und Februar (1896) die Bodenoberfläche eine mittlere Temperatur 
von — 20°, in 3.8 m Tiefe war aber die Temperatur 2.0°, der thermische Gradient daher 0.058 pro 
Centimeter. Setzen wir den (kalorimetrischen) Leitungskoeffizienten des gefrorenen Bodens gleich 0.22,, 
so erhalten wir eine mögliche Wärmeabgabe des Bodens an die Luft von 18.4 Gramm-Kalorien 
pro Tag und Quadrate en tim eter. 

Wenn man also unterhalb einer dicken Schneedecke im Winter an der Erdoberfläche ein Ab- 
schmelzen des Schnees beobachtet, so ist dies aus der Wärmeabgabe des Bodens vollkommen er- 
klärlich. 


II. Der jährliche Gang der Temperatur in der flüssigen Erdoberfläche. 

Die Absorption der Sonnenstrahlung und die Wärmeaufspeicherung in der 
flüssigen Erdoberfläche ist für die Temperatur der Atmosphäre von noch grösserer 
Bedeutung als jene von Seite des festen Bodens. Die Atmosphäre ruht in zwei 
Dritteln ihrer horizontalen Erstreckung auf einer flüssigen Unterlage, und die Wärme- 
menge, welche vom Wasser absorbiert und aufgespeichert wird, ist viel bedeuten- 
der, als die des festen Bodens. Dazu kommt schliesslich noch, dass die Luft von 
der flüssigen Unterlage Wärme in einer Form (als Wasserdampf) aufnimmt, welche 
einen Wärmetransport nach aufwärts in die höheren Schichten und in horizontaler 
Kichtung von weit grösserer Bedeutung ermöglicht, als dies die trockene Luft, wenn 
auch hoch erwärmt, zu leisten vermag. Ein Kubikmeter Luft, welcher bei 26® mit 
Wasserdampf gesättigt ist, bat, vom Gefrierpunkt aus gerechnet, einen Wärmeinhalt 
von 19-6 Kilogramm-Kalorien ; Luft, welche über erhitztem Wüstenboden selbst bis 
40® erhitzt worden ist, bloss 12*3 Kalorien; diese Wärmemengen kann die Luft 
abgeben, wenn sie bis auf 0® sich abkühlt. Während die Wärme der absorbierten 
Sonnenstrahlung in den Boden nur bis zu 15 — 20 m eindringt, dringt sie in 
die Wassermassen in höheren Breiten bis zu 150, in niedrigeren bis zu 200 
und selbst 350 m ein. Direkt dringt die Sonnenstrahlung allerdings nicht so weit 
ein, bis zu 10 — 15 m etwa, aber da im Wasser Konvektivströmungen eintreten. 
können, so findet bei einer Temperaturabnahmc an der Oberfläche ein Wärme- 
austausch zwischen den unteren und oberen Schichten statt, ähnlich wie in der 
Luft hei Erwärmung von unten.. Kühlt die Oberfläche ah, so sinkt das kältere 
Wasser in die Tiefe, wärmeres steigt dafür an die Oberfläche, bis die ganze 
Wassermasse die niedrigere Temperatur der Oberfläche angenommen hat, vor- 
ausgesetzt, dass die Abkühlung längere Zeit andauert, und die Temperatur des 
Maximums der Dichte des Wassers nicht überschritten wird. Das ist Ja be- 
kanntlich der Grund, weshalb in tiefen Süsswasserseen in Klimaten mit niedrigeni 
Wintertemperaturen die unteren Wasserschichten eine konstante Temperatur voiii 
4® oder etwas darüber annehmen, und dass im europäischen Mittelmcer von 
300 — 400 m Tiefe an bis zum Grund die Temperatur konstant bleibt, im; 
westlichen Becken 12 ^ 1 ^ — 14®, im östlichen 15 — 18®, d. i. die mittlere Winter- 
temperatur dieser Gegenden. Eine Wassermasse von 2600 — 3000 m Mächtigkeit 
hat diese konstante Temperatur, die Winterkälte kann bis zu den grössten Tiefen 
wirken, die Sonnenwärme dagegen kann direkt nicht tief eindringen. Der Salz- 
gehalt des Meerwassers aber , befördert in warmen Klimaten das Eindringen der 
Sonnenwärme, indem das an der Oberfläche durch Verdunstung konzentrierte Salz- 
wasser in grössere Tiefen hinabsinkt und seine höhere Temperatur tieferen Schichten 
zuführt. Im Spätwinter, Februar und März, ist die Temperatur von der Oberfläche 
bis zum Grunde nahe die gleiche, die mittlere Temperatur der ganzen Wassermassc 
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ist em Mmimum, dann steigt die Tempeiatm bis zum Herbst und erreicht etwa im Oktobei 
ein Maximum So fanden Luksch und Wolf die mittlere Temperatur des Quainero 
im Januar und Februar zu 12^ als Minimum, im Oktober zu 20 5® als Maximum.^) 
Auch bei Lesma tritt in der Adiia die höchste Tempeiatui m der Tiefe im Oktobei 
und bfovember ein. In noch liolieiem Masse wird dies iin osthclien Mittelmeei- 
becken der Fall sein 

Die bedeutende Waimemenge, die sich doiart im Sommer bis zum Hei bst im 
Mittelmeere aufspeiclieit, wird im Spätherbst und Wmtei wiedei an die Obei flache 
abgegeben, indem dann die thermische vertikale Zirkulation emsetzt und die gesamte 
warmeie Wasseimasse selbst noch aus 200 — 300 m Tiefe wieder an die Oberfläche 
biingt Die hohen Heibsttempeiaturen an den Küsten des Mittelmeers, namentlich 
des östlichen Mittelmeeibeckens, weiden dadurch eiklarlich Natuilich wird auch 
die Wmtei tempeiatur der üfeilandei durch die sehr langsame Abkühlung dei 
warmen Wassermassen wesentlich gemildert 

Der Waimeaustausch zwischen Meer und Luft lasst sich auf Gi und der neueren 
hydrographischen Untersuchungen m dei Noid- und Ostsee ziffernmassig darstellen 
Im nördlichen Teile der Noidsee findet man bis 50 m etwa eine Temperatur 
von 12 2®, von da bis 200 m 9 2® (mittleie Temperatur 9 8®), im Novembei ist 
die obere Schicht (50 m) schon auf 9 2® ahgekuhlt (die ganze Wasseimasse hat 
jetzt 94 ®j, und hat somit 3 X5()= 150 Tausend Kalorien an die Luft abgegeben 
Im Febiuar bat die thermische Giikiilation die Wassermasseii bis 200 m auf 6*4® 
abgekuhlt, dieselbe hat somit 200X2 7® = 540 Tausend Kilogramm-Kaloiien pio 
Q,uadratmeter an die Luft abgegeben 

Wenn man bedenkt, dass eine Kilogramm - Kaloüe mein als 3 cbm Luft um 
1® zu ei warmen im stände ist®), so eigiebt sich dei grosso thermische Effekt des 
Wärmeaustausches zwischen Luft und Wassei infolge der vertikalen Cnkulation 
In der Ostsee reicht die thermische Ciiknlation nur bis zu 55 m hinab, weil 
in dieser Tiefe das Wasser einen so hohen Salzgehalt hat, dass das biakische 
Wasser dei Oberfläche auch bei dei stärksten Abkühlung diclitei bleibt als dieses 
Bodenwasser,^) Im August nun bat das Wassei bis zu 20 m Tiefe ca 15®, von 


1) Ful den ilüuliolieii Gang der Tomperatui in voraoliiedenen Tiefen in d^i Rhede von Fiutne, aussoiatoi 
Punkt, finde ich ans den Mossungon von Luksch (187()--1877) (V Beucht dei Adria-Kominission, pag 77) 


Meereslemperiitm hei Fiume ((iuaiuoro) 


Jan 

Führ 

Miirz 

Apiil 

Mai 

Juni 

Juli August 
Oberfläche 

Sept 

Okt 

Nov 

De/ 

Jahi 

13 2 

12 4'" 

13 3 

10 3 

21 0 

25 8 

m 

28 6 28 ($ 

22 8 m Tiefe 

2“) 9 

22 ü 

IS 2 

15 2 

20 04 

14 4 

13 4 

13 2* 

13 7 

14 9 

17 0 

in 

19 9 22 5 

43 G m Tiefe 

23 6 

22 5 

19 8 

16 7 

17 65 

15,9 14 0 12 8 12 6^ 13 4 

Jabresamplitude Oberfläche 16 2°, : 

14 7 15 9 17 3 

111 23 m 10 40 , in 44 in 6 2^ 

18 3 

18 8 

18 5 

17 5 

ID öl 


Die Konstanten der harmonischen Reihen, mittelst ivelcher dieser Gang hereehnet worden ist, sind 


Amplituden 

El 

a2 

Phasenzeiten 

Al 

A 2 

Oheifläche 

8 23 

0 87 

Obeiflächo 

249 8 

90 0 

22 8 m 

5 20 

0 79 

22 8 m 

211 9 

323 3 

43 6 m 

3 09 

0 24 

43 6 m 

183 0 

154 4 


2) S Pettersson, Met Z 1896 B XXXI S 297 etc und The Geograph Journ June 1898 

3) Em Kubikmeter Luft wiegt 1 293 kg, die specifische Warme der Luft ist 0 238, um einen Kubikmeter 
Luft um 10 zu envärmen, bedarf es demnach nur 0 308 Kilogiamm-Kalonen, hei Wassei 1000 Kalorien Die Ab- 
kühlung eines Kubikmeters Wassei um 1° kann 3250 Kubikmeter Luft um 1» ens armen 

*) 0 Pettersson, Scottish Geogr Mag Vol X — Krummei, Pet Geogr Mitt 1895,imAu&zui’- 
iIann,Allg Erdkunde V Aufl S 272 
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da bis zu 55 m etwa 7®, im ISTovember ist die Oberfläche schon abgekühilt, aber 
die tieferen Schichten sind noch etwas wärmer geworden; die ganze Wasserscliiclit 
bis zu 55 m Tiefe hat 8*5^, im März endlich hat die thermische Cirkulation bis 
55 m hinab die Temperatur auf 1.4® erniedrigt (in warmen Wintern, wie 1897/98, 
nur bis 3®). Die Ostsee giebt demnach bis zum November etwa 130 Tausend 
Kilogramm-Kalorien pro Quadratmeter [d. i. (15 — 8 ^/ 2 ®) 20] an die Luft ab, und 
im Laufe des Winters noch 7 X 55 = 385 Tausend Kilogramm- Kalorien. Dies 
erklärt die milde Herbsttemperatur der baltischen Küstenländer, aber auch das 
kühle Frühjahr, indem die Nähe der abgekühlten Wassermassen, welche nur sehr 
langsam sich wieder erwärmen, das rasche Steigen der Temperatur, wie dasselbe 
auf dem Festlande eintritt, wo der Boden sich rasch erwärmt, aufhält. 

Eine ähnliche Aufspeicherung von Wärme und deren Wiederabgabe an die 
Luft hauptsächlich infolge der thermischen Zirkulation des Wassers in vertikaler 
Kichtung flndet auch in Süsswasserscen statt, so lange nicht die Bildung einer Eis- 
decke derselben ein Ende macht und das wärmere Wasser von der Luft abschliesst. 
Je grösser und tiefer die Seen, desto grösser ihr Einfluss auf die Temperaturverliält- 
nisse der unteren Luftschichten. 

Von den grossen Wilrmem engen, welche die Seini in niitil(*V(‘n Breiten an die Luft im Herbst 
und Winter abgeben, vermitteln folgende Zahlen eine Vorstellung: 

Gronfer Sec 


Tiefe in Meter 

0 

10 

20 

30 

40 

50 

GO 


Tempel 

L'atur (gor 

läliorte Mittelzalilen) 




Juli u. August ‘■^) 

20.G 

17.3 

12.5 

lü.l 

7.H 

G.9 

(5.4 

Oktober 

12.1 

11.9 

10.1 

9.4 

8.0 

G.9 

(5.3 

Januar u. Februar 

5.4 

5.3 

5.2 

5.1 

5.1 

5.1 

5.1 


Der See giebt demnach, wenn wir zunächst bloss die Schicht bis 30 m Tiefe beaeliten, vom 
Hochsommer bis zum Oktober 12G Tausend Kilogramm -Kalorien pro Quadratmeter an die Luft ab, 
vom Oktober bis zum Winterende noch 171 Tausend, in Summa 207 Tausend, und wenn wir den 
Wärmeaustausch bis zu GO m in licclmung ziclien, noch 75 Tausend mehr, demnach 372 Tausend 
Kalorien pro Quadratmeter. Diese Zahlen gelten natürlicli zunäclist nur für das mittler(i Bcckmi 
des Sogs. 

Auch für den Bodenseo können wir die heiläufigon Wärnnanengen angobon, welche dersellx' 
im Sommer aufspeichert und bis zum Wintcrende wieder an die. Luft abgiebt; 

Bodensee 


Tiefe in Meter 

0 

5 

Mittlere 1 

10 15 

Demperatuv 

20 

25 

30 

Juli 11 . August 

18.0 

1G.4 

14.7 14.0 

8.<5 

(5.2 

5.2 

Oktober 

13.8 

11.8 

ll.C 9,5 

8.5 

7.0 

G.l 

Januar u. I'ebruar 

3.0 

3.5 

3.5 3.G 

3.G 

3.(5 

3.Ü 


Im Sommer tritt zwischen 15 und 20 m ein Temperatursprung ein (die sog. Sprungschiclit), 
so weit rcielit die merkliche tägliche Temperaturschwankung (auch heim Genfer See angedeutet, im 
Weissensee [Kärnten] in 900 m Seehölie fand sie G riesinger im September bei 12 m. J>io Tiefen- 
läge dieser Scliicbt ist natürlich von Witterung und Jahi*eszeit abhängig. Bis zum Oktober giebt 
der Bodensce pro (Quadratmeter (bis 15 m Tiefe) GO Tausend Kalorien ab, von Oktol)er bis Winienmde 
123 Tausend, in Summe 183 Tausend Kaloricm, mit Zurechnung der Wärmea!)gah(‘ der tieferen öchiebbm 
bis 30 in (-h 6G Tausend) 240 4'ausend Kalorien. 

Aus diesen Kechnungsergebnissen geht hervor, dass die Wirkung der in den 
Seen aufgespeicherten Sommerwärme auf die Lufttemperatur der Ufer derselben 


1) Auf der Insol Gotland , 57^/2® nördl. Br. , reifen an goscliützten Stollen in den meisten Jahren die 
Trauben, Wallnüsse, Maulbeeren, auch die Zuckerrübe wird mit grossem Erfolg gebaut. Die Temporatur- 
ditbrenzen gegen das Innere von Schweden in gloiebor Breite (das doch westlicbor, deshalb im allgcnn eineu 
wärmer liegt! sind: Visby-Jönköping ; Winter 0.9°, April bis Juli —1.0^’, Herbst 0.8^, die ÜbergangHrnona’l e 
März und August sind um 0.4 und 0.1^ wärmer; der Mai erfährt die grösste Abkühlung: — 1.50, der JDozombfir 
die grösste Erwärmung: -j-1.3®. 

2) Mittel aus 10 Eeibeninossiingen , Oktober nur eine Koibo , aber beiläufig durch Difforenzen gegen 
Messungen im gleichen Sommer auf obiges Mittel reduziert. 
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ganz erheblich sein muss Beim Bodensee eigiebt sich eine Eihohung der Jahres- 
temperatur dei Luft an den Ufern durch das Seewasser von ca 0 4®, im Januar 
um 0 8®, im Maiz und April, wo umgekehrt der See erst wieder Waime aufnimmt, 
zeigt sich kein Einfluss, im August und September ist das Seeufer um 0 6 bis 0 7® 
warmer, der Herbst ist am Seeufei um ^/g® warmei als irn Hmteiland Ähnlich, 
nur noch starker, wirkt der Genfer See auf seine Umgebung 

Die grosse specifische Warme des Wassers, weit mehr aber noch der Wärme- 
austausch zwischen den oberen und unteien Schichten duich Konvektionsströmungen, 
bedingt den jahilichen Tempeiaturgang der Wasseiobei flachen Wie zu ei warten, 
verspätet sich die höchste Tempeiatur dei Wasser ob ei flache sein staik gegen die 
Zeit der stärksten Insolation, und desgleichen auch dei Emtiitt dei niediigsten 
Tempeiatur gegen die Zeit der stärksten Wärmeabgabe wahrend der längsten Nachte 
Die höchste Temperatui der Meeiesoberflache tritt ausserhalb dei aquatoiialen Zone 
im August, die niediigste im Februai und selbst erst im Marz ein, wenn die oberen 
und unteien Schichten ihre Temperatur ausgeglichen haben, soweit die Konvektiv- 
stromungen reichen Der Betrag der jährlichen Waimeschwankung ist sein gering 
und steht dadurch im schroffsten Gegensatz zum jährlichen Waimegang an dei 
festen Erdoberfläche Diese Gegensätze müssen sich dann auch, wenngleich in 
etwas schwächerem Grade, in dem jährlichen Warmeg ange der Luftschichten über 
und an den Meeren, gegenubei jenem über dem Festlande aussein Der Tem- 
peraturunterschied der Bodenobei flache im kältesten und waimsten Monat betiagt 
in mittleren Breiten 25 — 40 ®, der der Meeiesoberflache 6 — 12® etwa und wcnigei 
Die folgenden Ergebnisse der Messungen dei Meerestempeiatui geben eine 
Vorstellung von dem Waimegange an der Obciflache dei Ozeane, der ja auch be- 
stimmend ist fui den Warmegang der Luft ubei denselben und an den Küsten 

Mittlere Tempeiatur der Meeiesoberflache 


Jan 

Feh 

Maiz 

Apiil Mai Juni Juli Aug 

Sept Okt Nov Dez 

Jabi Schwank 


Aquatonaler Atlantiscliei Ozean, 10® noicll Bi bis 

10® sudlicliei Bl (10 — 40® w(‘stl v <0 ) 

26 3 

26 4 

26 8 

27 2 27 0 26 4 25 7 25 2 « 

25 5 20 0 26 3 201 

2()2 

2 0 



AtUnüsdioi Ozean, 10— 20° nordl Bi (10— 40» we&tl v Oi ) 



23 5 

22 4 

22 35t 

22 6 23 1 24 2 25 3 261 

26 6 26 6 26 0 24 0 

24 L 

13 




Atlantiscliei Ozean, 35® noidl Bi 

(0—50® westl V Gl ) 



17 4 

1675t 

17 0 

17 5 18 7 20 6 22 7 24 0 

23 2 22 0 19 7 18 4 

10 8 

7 3 




Atlantisehci Ozean, 45® noidl Bi 

(0 — 50® westl V Gl ) 



12 8 

12 2» 

12 7 

13 2 14 5 16 4 18 3 19 5 

18 6 16 7 15 2 13 7 

15 3 

7 3 




Nordatlantischei Ozean, 60® (P\uüei, Shetland, Hebuclen) 



69 

6 6» 

6 6» 

7 4 8 4 10 2 11 8 12 4 

11 0 105 8 9 7 7 

9 1 

5 8 


Am Äquator treten zwei Maxima ein um die Zeit der Äquinoktien, das Haupt- 
minimum fallt auf den August, im ausser tropischen Ozean tritt das Maximum im 
Herbst, in höheren Breiten im August ein, die niediigste Tempeiatui im Februar 
und Marz Die Jahresschwankung der Warme ist gering, in den mittleren Breiten 
im allgemeinen am grössten, wie G Schott nachgewiesen hat Die Jahresschwankung 
der Temperatur betragt in den offenen Ozeanen^) 

ßj^eite 0 10 20 30 40 50 

Jahresschwankung 2 3 24 36 5-9 75 47 

1) nio Seetemperaturen sind beieelinet nach den Daten hei F A Forel, Le Leman T IX Lausann® 
1895 Boclen^eeforschunsren Lmdan 1893 Hann, Klimatologie I B S 131 

2) An der Bodenoherflache verzögert sich der Eintritt des Mimmiinas auch etwas , woil ja Warme aber 

nur durch Leitung, aus den unteren Schichten zufliesst ' 

3) Die Jährliche Temperaturschwanhup g des Ozeanwassers Pet Geogi Mitt 


1895 S 153 
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Die Temperatur der obersten Wassers clnchten der grossen Seen hat die gleiche 
jährliche Periode, wie das Meerwasser. Das Temperaturmiiiimum tritt wegen der 
Wärmezufuhr von unten durch die vertikalen Konvektionsströmungen erst im Fe- 
bruar ein, ira Herbst ist das Wasser noch sehr warm (September ebenso warm 
oder wärmer als Juli, Oktober wärmer als Mai). 

Als Beispiel führen wir die Temperatur des Genfer Sees an: 

• Pelagische Temperatur des Genfer Sees 9 

Jan. Fehl'. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jahr 

6.0 5.2-» 5.8 8.2 12,^ 17 A 20.0 20.1 17.5 14.0 10.0 7.0 12.0 

Die Jahresscliwankung der Seetemperatur ist 14.9«, die der Lufttemperatur der Ufer 18.1«. Die 

Seen müssen demnach, wie die Meere, die Frülilingstemporatur etwas erniedrigen, hingegen die Herhst- 
teinperatur noch erheblicher erhöhen. 

So wie die oberen Schichten des festen Bodens, so sind auch die oberen 
Wasserschichten im allgemeinen wärmer als die Luft darüber, und nehmen bei der 
überwiegenden Wasserbedeckung der Erde auf die Lufttemperatur sehr grossen Ein- 
fluss. Nur dort, wo kalte Strömungen aus höheren Breiten herrschen, oder wo an 
Küsten durch ablandige Winde ein Aufsteigen tieferer und kälterer Wasserschichten 
hervorgerufen wird, ist das Meerwasser kälter als die Luft, sonst überall wärmer, 
und dasselbe gilt von den Seen und selbst von den Flüssen (im allgemeinen). 

Nach G. Schott ist in dem offenen tropischen Atlantischen und Indischen 
Ozean die Luft um 0*8^ kühler als die Meeresoberfläche, im aussertropischen 
Indischen und Atlantischen Ozean um 1'6^. Nur urn Mittag ist einige Stunden 
hindurch die Luft wärmer als das Meer/^J 

Auf offener See kann natürlich der Unterschied zwischen Wasser temperatu r 
und Lufttemperatur nicht gross werden, weil die Luft ihre Temperatur mit jener 
der Wasseroberfläche mehr oder weniger ausgleicht. An den Küsten dagegen können 
die Wärmeunterschiede sehr erheblich werden, namentlich wo die vorherrschende 
Windrichtung vom Lande her auf das Meer hinaus gerichtet ist. Im allgemeinen 
werden die Temperaturunterschiede örtlich sehr verschieden sein und auch eine ver- 
schiedene Änderung mit den Jahreszeiten aufweisen. Als Beispiel mögen hier nur 
die Wärmeunterschiede zwischen der Temperatur des Nordatlantischen Ozeans und 
jener der anliegenden Küsten angeführt werden: 

Küsten des Nordatlantischen Ozeans zwischen 57^ xxnd 70 nördl. Br. 

Wasser — Luft 

Winter 3*3^ Frühling 1*3® Sommer — 0*7^ Herbst 2*3^ Jahr 1.6^ 

1) Nach don Daten bei F. A. Forel (Lo Lemaii. T. II. IS'Jö. Vll. Thonnhino) borechnot. — S. anch 
Eichtor, Seestiidien, Wien 1897, nnd Budönaeefürschungon, Lindau 1890; rornor Dr. W. Ulo, Die klimatisch« 
Bedeutung der deutschen Binnenseen. Das Wetter. 1895 (Mai). Der Bodonsee hat denselben Temijoraturgang 
wie der Genfer See; die Jahresschwankung ist aber etwas grös.sor: 10.1«. 

Pelagische Temperatur nennt Forel die Temperatur der oberfllichlichou Wa.ssor.schichten in den rnittlorcMi 
Teilen des Sees, entfernt von den Ufern. 

Die Gleichungen dos jährlichen Wärmoganges sind: 

Atlantischer Ozean (35—45« nördl. Br.) 17.55 + 3.40 sin (233. + x) -[- 0,53 sin (27.0 + 2x) 

Genfer See (46^2« nördll. Br.) 11.98 + 7.00 sin (249.4 -j- x) -j- 0.99 sin (75.4 + 2x) 

Bodohseo ( 471 / 2 « nördl. Br.) 10.07 + 8.13 sin (249.7 + x) + 1.21 .sin (83.2 -{- 2x) 

Genfer See, Lufttemperatur 9.57 + 9.23 sin (207.0 -|- x) + U.C5 siu (0.9, + 2x) 

3) Dr. Gerhard Schott, WiBsenschaftlicho Ergebnisse einer Forschungsreise zur See. Pot. Geogr. 
Mitt. Ergänzungsheft 109. Gotha 1893. Wenn man früher die Luft öfter wärmer gefunden hat, so rührt die* 
daher, dass die Thermometer durch die Erwärmung des Scliilfskörpors hooinllusst waren, das ventilierte Thermo- 
meter (Assmanns Aspiration.stliermoraeter) hat diese Fehlerquelle aufgedockt und eine genauere Bestimmung 
der wahren Lufttemperatur über der See ermöglicht. 

3) Nördlichstes Norwegen, Island, Färöer, Shetland Inseln, Hehriden, We.stkii.ste von Schottland. Mittel 
nach Mohns Tabelle, Pet. Geogr. Mitt. 1870. S. 430. 


90 


Dei jaliiliclie Temperatui «aii; 


Den giossten Waimeiiberschiiss liat dei Novombei (3 7®), weil die Lult- 
tempeiatur in diesem ]\Ionat sein lasdi sinkt Im Mai ist (im Mittel) der üiitiT- 
scbied Null, im Juni — 1 2^, das Wassei ist dann lelativ am kältesten, im August 
ist die Tempel atui von Wassei und Luft wieder nahezu die gleiche 

Emgesclilosseue klemeie Wassei hecken können natuilicli noch giosseie Tem~ 
pcratuimitei schiede gegen die Lufttempei atur aufweisen, weil sie auf die Luftwaimo 
ilirei Umgebung keinen so giossen Einfluss haben, wie die Ozeane So isl z B 
der Unteischied zwischen dci Temperatur des (Obei flachem) Wassers des Genhn' 
Sees und dei Lufttempcratui an seinen Ufein folgendei doi Sec ist Wriimei im 
Sommei um 13^, mi Herbst 3 9^ im Winter 4 8^ im Fiuliling ist ei um 0 
kaltei, im Jahiesmittel um 2 4^ waimei Den giosslen Waimeubei schliss hat dei 
See im Dezember mit 6 2^, irn Apiil ist ei lelativ am kältesten, ei ist dann 13^ 
kalter als die Luft Zehn ]\[onate hinduich, von Juni bis Maiz, kann das Wass(n 
des Genfer Sees Wanne an die Luft abgeben 

Auch das Wasser dei I hisse ist zumeist da“ ganze Jahi hinduich wdimei 
als die Luft, im Jahresmittel um und daiiibei M Es wiiken demnach die 
fliessenden wie die stehenden Gewassei m wannend auf die Lufttempei atiii in ihrei 
Umgebung 


E Ronoii weist aul das j»io.s&e Iiitoiosbe dei Beübaclitima 4ci Fhissleinpi'i atmen Lin, indem 
ei Es i&t mehl als 40 JaLie Lei, dass ich ^ezeij^t Labe, dass die Teinpeiatm doi Flusse um 

2 hohei ist als die Lu ttomiioiatiii Einige Jaliie spat« (1858) Lalie ich bemeikt, dass die Tem- 
peratiu dei Fhisse von dei Insolation abliangig ist und das beste Mass lui die Sommei wai me giolit, 
welche aur die Vegetation einwiikt Das Flus&vasscu speichelt die Sommei wanne aut wie ein Blas- 
Imus ftiebt deiait ein gutes Mass fm die Soimenstialilung Wählend waime und kah(‘ Somim i 
ni dei Mittelteinpoiatm sich kaum um 2^ unteiseheideii vaiiieit die Zalil dei T<ige mit eiiuu Wassei- 
tempeiatui von 20« odei weingei leicht /wischen 80 und 100 Im Jalnc 1858 stu'g die 1\-mp(*iatui 

fusolatiüii wai sein staik, die Qmililat d(‘s Wenns 
voitreiilich, tiotzdem die Tempeuatm cha Lutt nicht sein hoch wai, wedia die Miitdwaime noch 
die Evtl eine ’ 


III. Die jäliiTiche PeiTode der Liiftteiuperatiir. 

Der jährliche Gang dei Lufttempei atiii an clei Ei dobei flache folgt in eister 
Linie dem jalnlichen Gange der Insolation, deien Wiikimg den unteren Luftscliichten 
aber fast ausschliesslich diuch die Uiitcilage veimittelt wiid Ei schlu'sst sich 
über dei festen Erdobeiflache dem Gange dei öonnonstrahlung enger an als uhei 
der flüssigen, weil die Temperatm des festen Eidbodens der Insolation immittelbaici 
folgt als jene der flüssigen Erdobeiflache Auch die Wnkungen dei Waimeaus- 
stiahlimg, der Dauer dei Nachte, kommen auf den Eestlandein unmittelbarei m doi 
Lufttemperatur zur Eischemung, als uboi den Wasseiflachen 

In eister Lime richtet sich deshalb dei jährliche Waimegang dci Luft nach 
der geographischen Breite, welche die Ponoden dei Bestiahlung wie dei Waime- 
ausstrahlung bedingt 

In zweitei Linie wnd derselbe von dem Unteischied im Gange dei Tempeiatiir 

A Foistei , Die Temp fliesbendei G-ew.issei Mittelouiopas Wien 1891 dup py, Livei Temneiatuie 
Proc E Physical Sog Edmhiiigh Vol XII u XIU Der Nil ist haltei als die Luit, yiell.mlit auGli noch der oiim 
oder andere Fluss Der Kongo, Ainazonenstrom, Mississippi etc sind warinei als die Luit A Angot boinerht 
m seinem Lehrbuch der Meteorologie (Paris 1899, S 8d) „Wenn die Luit sein trochen ist und deshalb diM 
Verdunstung sehr gross, so mag die Äbhuhlung, ivelohe dieselbe hervoibringt, die Tompoiatur dei ganzen 
Wassermasse unter die Lufttempei atur eimedrigen Dies ist sihon mehrmalb in kleinen Flüssen in Frankieich 
beobachtet vorden, es wäre mteiessant zu untersuchen, oh nicht auch in grossen Flüssen, die wie dei Nil 
giosstenteils durch tiochene Wüsten iliessen, ähnliches eintntt “ In der That findet man bei Guppy An-aben 
Uber die Wasseitemperaturen des Nil, welche diesen Schluss Angots bestätigen 
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in der Unterlage bedingt, ob dieselbe fest oder flüssig ist, woraus die Unterschiede 
der jährlichen Periode auf dem Pestlande und auf Inseln in gleicher Breite ent- 
springen. 

Drittens wird der jährliche Wärmegang von den periodischen Regenzeiten und 
dem Gange der Bewölkung beeinflusst, namentlich in niedrigen Breiten, wo die 
jährliche Variation der Bestrahlung nicht so gross und dominierend ist, wie in 
höheren Breiten. 

Endlich nehmen auch Örtliche, aber oft über recht grossen Strecken der Erd- 
oberfläche wirksame klimatische Faktoren, namentlich darunter die Seehöhe des 
Bodens, auf den jährlichen Tomperaturgang erheblichen Einfluss. 

Der jährliche Wärmegang wird hauptsächlich durch folgende Elemente ge- 
kennzeichnet : 

1. Durch die Eintrittszeiten der höchsten und tiefsten und der mittleren Tem- 
peraturen, und 2. durch die Unterschiede zwischen den extremen Monats(Tages)- 
raitteln der Temperatur, welche wir die Jahr es Schwankung der Warme nennen; 
mit anderen Worten, durch die Phasen Zeiten und die Amplituden der jähr- 
lichen Temperaturvariation. Die ersteren sind im allgemeinen über grösseren Teilen 
der Erdoberfläche viel gleichmässiger als die letzteren, welche in höherem Grade 
von örtlichen Einflüssen bedingt werden. 

Orte mit sehr verschiedenen Temperatriren können einen ganz übereinstimmen- 
den Gang derselben haben. Ein auffallendes Beispiel dafür sind die Hochgipfcl 
der Alpen, die in ca. 3000 m Höhe bei einer Mitteltemperatur von — 6^ dieselben 
Phasenzeiten und Amplituden des jährlichen Wärmeganges haben wie die Dalma- 
tinischen Inseln, deren mittlere Jahreswärme 16 — 17^ ist. Ebenso und noch häutiger 
ist aber auch das Umgekehrte der Fall, bei gleicher mittlerer Jahreswärmc ein ganz 
verschiedener Gang der Temperatur.^) 

Man kann folgende Haupttypen des jährlichen Wärmeganges an der Erdober- 
fläche unterscheiden, für welche die Tabelle S. 92 u. 93 Beispiele liefert. 

1. Den äquatorialen Typus; sehr geringe jährliche Temper aturän der ung mit 
einer Tendenz zu zwei Maxima der Wärme nach den Zenitständen der Sonne (nach 
den Äquinoktien) und zwei kühlen Jahreszeiten beim niedrigsten Sonnenstände zur 
Zeit der- Solstitien. Diese Regelmässigkeit des jährlichen Ganges der Temj)eratur 
wird aber oft gestört durch das örtlich etwas verschiedene Eintreten der Regen- 
zeiten oder durch die Stärke der Regen, sowie durch andere klimatische Faktoren. 
Vielfach findet man deshalb auch am Äquator nur ein Wärmemaxinium im Jahre. 

2. Der tropische Typus, mit nur einem Maximum und Minimum der Wärme nach 
dem Eintritt des höchsten und des tiefsten Sonnenstandes. Die jährliche Temperatur- 
schwankung ist noch gering. Die periodischen Windwechscl und die um die Zeit 
des höchsten Sonnenstandes eintretenden Regenzeiten bringen es vielfach mit sich, 
dass die höchste Temperatur schon vor dem höchsten Sonnenstände eintritt; während 


1) Folgende Gleicliungen des jährlichen Wärmeganges erläutern das Gesagte : 

Jährlicher Wärmogang 

Insel Pelagosa 16.60 + 7.50 sin'(2.5d.6 -j- x) -f- 0,76 sin (15.5 -j- 2x) 

Sonnhlickgipfel —6.30 -{- 7.18 sin (257.0 -|- x) + 0.43 sin (97,0 -j- 2x) 

■Vardü 0.66 7.84 sin (254.6 -f- x) + 0.98 sin (58.2 + 2x) 

Barnaul 0.35 + 19.45 sin (268,9 -f- x) + 0.67 sin (218.4 -|- 2x) 

Ein Unterschied von 15° in der Winkelkonstante des ersten Gliedes entspricht einem Phasenuntorschied 
von einem halben Monat, in Vardö verspäten sieh die Epochen um diesen Betrag gegen Barnaul. 


Tabelle I 

Einige Typen des jährlichen Temperatnrganges in verschiedenen Breiten und Klimagebieten 
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Dei jahrliclie Temperaturgan^ 


der Kegenzeit bleibt die Tempeiatur konstant (siebe Nagpm). Es ist dies nament- 
lich in Indien, Mexiko und im Innein von Senegambien der Fall 

3 Der Typus der gemässigten Zonen, mit Temperaturextiemen nach den Zeiten 
des höchsten und tiefsten Sonnenstandes und mit staikeien Jahiesschwankungen dei 
Temperatur (bei gleicher Lage) Die Übergangsjahi eszeiten von der kalten zui 
warmen Zeit und umgekehit gewinnen bei den giossen Waimeuntei schieden zwischen 
Winter und Sommei einen selbständigen Ohaiakter, so dass man namentlich nn 
mittleien Teile dei gemässigten Zone vier Jahi eszeiten untei scheiden kann, indem 
sich zwischen Winter und Sommei das Fiuhjahi, zwischen Sommer und Winter dei 
Herbst einschaltet Diese viei gut gegeneinandei abgegicnzten Jahi eszeiten sind 
aber nur den mittleien Teilen dei gemässigten Zonen lecht eigentümlich, im Gienz- 
gebiet gegen die Tiopen kann sich ein eigentlichei Fiuhling wegen dei langsamen 
allmählichen Warmezunahme nicht recht geltend machen, im Gienzgebiet gegen 
die Polarzone abei steigt umgekehit die Wanne zu lasch, die Übergangszeit wiid 
zu kuiz, ähnlich veihalt es sich mit dem Hei bst 

Fm die feudliclie Halbkugel ist es cliaiakteiibtifacli, dass im InLmdklima vielfach dei kälteste 
Monat dei Jum ist (unseiem Dezeinhei entspiechciid), bomit die niedngste Tempciatm ohne Vei- 
spatung gegen die Zeit des niediigsten Sonnenstandes sicli einstellt, was hei dei überwiegenden 
Wassel bedeckung dci südlichen Ileinisphai e, welche den Tenipeialmgang zu veizogein bestiebt ist, 
um so bemeikeiiswertci ei scheint 

Die gemässigte Zone kann wegen des giossen Tempci atui intei \ alls dei selben in diei Unt(‘i- 
zonen, die subtiopische, die eigentlich gemässigte und die subaiktisdie (allgemeiner suhpolaie) ein- 
geteilt werden Die Jahiesschw’'ankung nimmt (bei gleichei Lage, kontinental odei maiitim) mit der 
Bieite zu, weil die Winteikalte mit dei Bieite laschei zunimmt, als die Sommeiwaimc ahnimmt 

In dei südlichen Halbkugel sind die Jahi eszeiten die umgokehiten von jenen, welche gleich- 
zeitig aut doi Noidhalhkugcl heiischcn, wie die Tabelle zeigt 

Da dei Januai (Juli) dei kälteste, dei »Fuh (Januai) dci waimste Monat ist (im Landkhm<i), 
Apnl und Oktoboi dei mittleren Jahiestempeiatui nahe kommen, so hat mm diese Älonate Äu den 
Centren der vici Jahieszeitcn gewählt und b(‘zeichnet nieteoiologisdi das Jahiesvieiiel Dezemhei, 
Januar, Februai als Wintei (oder Sommei), Maiz, Ainil, Mai als l^iuhlmg (lleihst), Jum, Juli 
August als Sommer (Wintei) und Soptembei, Oktobei, Noveinbei als lleihst (Fiuhhng) Diese Ein- 
teilung des Jahi es passt am besten fui die mittleie gemässigte Zone, sie ist unstatthaft fui die 
atiuatonale und die polaio Zone 

4 Dei polare Typus des jahi liehen Warmegaiiges Die mein oder 
minder lange Polarnacht bimgt eh mit sich, dass der Emtiitt der gios&ten Kalte 
Rieh von der eigentlichen Wintermitte der betieffonden Halbkugel noch weiter ent- 
fernt als in dei gemässigten Zone und zwai bis zum odei selbst nach dem Wieder- 
aufgang der Sonne, d i bis zum Februar oder Maiz Die Uisache ist dieselbe, 
die im täglichen Warmegang das Tempeiaturmmimum auf die Zeit des Sonnen- 
aufgangs verlegt Die höchste Tempeiatur hat abei stets der Juli Im kontinen- 
talen Polarklima liegt die grösste Kalte der Wmteimitte noch am nächsten, es 
scheint sich eine Ait Dämmerung der Warme geltend zu machen Die Kontinente 
1 eichen aber nicht genügend tief m das Polargebiet hinein, um ein lein kontinen- 
tales Polarkhma hoher Bi eiten aufkommen zu lassen 


Theoretische "Wäime/unahme innerhalb eines halben Monates im Tiuhjahr nach Meech (Gels -Giado’) 


Nördliche 31 Jan 

15 Febr 

2 Miliz 

17 März 

1 April 

16 April 

1 Mai 

16 Mai 

31 Mai 

Breite h 15 Fehr 

t 2 Marz 

h 17 Marz 

h 1 Apiil 

h 16 Apiil 

h 1 Mai 

h 16 Mai 

h 31 Mai 

l) 15 Jum 

30 3 3 

41 

3 7 

3 2 

2 3 

2 3 

1 7 

0 6 

0 3 

40 3 6 

42 

47 

43 

3 4 

32 

2.7 

1 8 

0 7 

50 3 8 

4 6 

5 1 

56 

4 7 

4 7 

3 4 

2 5 

1 2 

60 3 9 

4 9 

5 1 

71 

6 2 

5 4 

4 9 

3 3 

1 7 

70 2 8 

4 5 

6 1 

6 9 

7 4 

7 3 

6 8 

5 6 

2 7 


Unter ist die Warmezunahme zu langsam ifnd zu gleichmassig , unter 60® schon zu rasch , um einen, 
eigentlichen Truhling als ein Jahresviertel unterscheiden zu können 
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5. Kontinentaler und ozeanischer Typus des jährlichen Wärme- 
ganges. In jedem der obigen nach geographischen Breiten abgegreiizten Typen 
machen sich jene sehr hervortretenden Einflüsse geltend, welche durch die feste oder 
flüssige Unterlage der Atmosphäre bewirkt werden. Untei’ niedrigen Breiten äussert 
sich der Einfluss der Ozeane hauptsächlich duich eine starke Ausgleichung der 
Temperaturunterschiede der einzelnen Monate; in mittleren und höheren Breiten kommt 
dazu noch eine bedeutende Verspätung d.er Eintrittszeiten der extremen und mittleren 
T^emperaturen , eine mehr oder minder vollständige Annäherung an den jährlichen 
Wärmegang der grossen Wasserflächen selbst. 

Die Verspätung des Eintrittes der höchsten und niedrigsten Temperatur gegen 
die entsprechenden Extreme der Insolation betragen im Landklima etwas über drei 
Wochen (25 Tage), im Seeklima niedrigerer gemässigter Breiten fast zwei Monate, 
in hohen Breiten (60®) immer noch Monate.^) . 

Ein tyijisches Beispiel des (täglichen und jährlichen) Temperaturganges im See- 
klima geben die Beobachtungsresultate auf der kleinen Felseninsel Pelagosa in der 
Mitte des adriatischen Meeres.^) 

Einen ähnlichen Einfluss aut den jährlichen W^ärmegaog wie eine maritime 
Lage hat auch die grössere Seehöhe eines Ortes, Derselbe soll später näher be- 
leuchtet werden. 

Die Temperaturtabelle enthält für jeden der vier Typen und Untertypen Bei- 
spiele für den kontinentalen und für den ozeanischen Wärmegaug. 

Den ausHerordontlicheii Einfluss der koiithicntahni Lage auf die A'cigi-ü'-'irn.iiM- der jälirliclien 
WärmGScliwankimg an der Erdoboillächc y^eigen die unter ca. 50® liegenden (h-i.- in -ereT Twnneratur- 
tabelle. Die jährliche Wärmoschwankung steigt im Innern von Asien auf mehr als den fünffachen Betrag 
von jenem, den sie an der Westküste von Europa hat, sie ist aber auch an der Ostküste noch viermal 
grösser als an der Westküste; die Ostküsten haben eine kontinentale Wärmesebwankung. Einender 
p’össten Temperatiirgegensätzc unter gleicher Breite zeigen die Ort(^ Tlioivsbavn, Earöer, und Jakutsk 
in Ostasien; im Januar ist.Tliorshavn um 40® wärmer, im Juli um 8® kälter. 

ori/o^ auffallend, wie die Winterkälte landeinwärts zunimmt (Januar von +Vk bis 

*—25720, ^mer auch die Sommerwärme, doch weit weniger! (Juli von IG® auf 22®, also nur um 6® 
dagegen Abnahme im Januar 33®.) ’ 

1) Die folgenden G-leichungen des jiilirlichen Ganges der Temperatur im typischen Land- und Seoklimti 
geben einen schärferen Ausdruck für die Amplituden und Phasottzeiton desselben und gestatten einen Vergleich 
mit dem jUhrlichon Gange der Intensität der Sonnenstrahlung unter gleichen Breiten. 

Jährlicher Gang der Temperatur 

Seeklima, 35® nördl. Br. 4.27 sin (241.9 -f x) -j- 0.5S sin (33.2 -j- 2x) 

Landklima, 4ü® nördl. Br. 14.52 sin (272.7 + x) -f 0.G5 sin (252.1 + 2x) 

Insolation, 40® nördl. Br. 8.11 sin (290.5 + x) -f- 0.32 sin (312.5 + 2x) 

Seeklima, 60® nördl. Br, 4.22 sin (253.0 -|- x) -j- ü.77 sin (59.4 -f- 2x) 

Landklima, 60® nördl. Br. 23.93 sin (271.3 -|- x) + 1.34 sin (341,3 -f- 2x) 

Insolation, 60® nördl. Br. 9.02 sin (296.5 + x) + 1.28 sin (144.2 + 2x) 

Don Formeln für Land- und Soeldima liegen die Zahlen in nioinem Handbuch der Klimaiologio , I. B., 
S, 142, zu Grunde, jenen für die Insolation die von Aiigot mit dem Transmissionskuefllzionton 0.7 berechneten 
Zalilon. Man sieht, dass die Verzögerung des Eintrittes der Extreme und Mittel im jährlichen Wärmegauge 
gegen jene der Insolation beträgt: im Soeklima, 35® Br. 296,5—241.90 = 54.6®, d. i. 55.3 Tage oder fast 
2 Monate, unter 60® Br. 296.5 253.6 = 42.9®, d. i. 43.5 Tage oder nahe I 72 Monate (Eoduktionsfaktor der Phasen- 
zeiten im Winkelinass auf Tage 365 : 360 = 1.014). Im Landklima ist die Verspätung der Extreme hei 40® 
und 60® ghdch 24.8 Tage. 

Im Landklima ist das Verhältnis der Koeffizienten dos ersten und zweiten Gliedes , d. i. a^ ; ai, sehr 
klein, im Mittel nahe 0.05, daher das zweite Glied fast ohne Bmfluss hleiht und der jährliche Wärmogang rocht 
genau durch eine einfache Sinuskurve ausgedrückt wird. Im Seeklima hingegen ist dieses Verhältnis drei- bis 
viermal grösser, im Mittel 0.16, und es nimmt deshalb das zweite Glied einen grösseren Einfluss auf den be- 
lechneten jährlichen Gang, der sich auch weniger an den-jährlichen Gang der Insolation anschliesat 

2) S. Met. Z. XXXIII. B. 1898. S. 421. 
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Das Küsten- und Inselkhina hat wie das Meei einen kühlen Fiuhling und einen warmen Hei bst, 
dei Oktober ist viel waimei als dei Apiil, dei Septembei zuweilen waimei als dei Juni Im 
Iiilandklima ist auch meist noch dei Oktobei etwas waimei als dei April, doch giebt cs Ausnahms- 
gebiete, ubeiall im Inlande ist abei dei Juni weit waimei als dei Septembei 

Nach dem jährlichen Warmeg ange nuterscheidet man m gleichen Breiten drei 
Klimatypen den ozeanisch-gemassigtcn Typus dei Inseln und Küsten mit 
warmem Herbst und kühlem Fiuhjahr, den excessiven kontinentalen Typus, 
sehr kalter Winter, heissei Sommei, Fiiihlmg und Hei bst nahe gleiche Temperatui, 
einen gemischten Typus, wie ei an den Ostkusten hoher ei Breiten vorkommt, 
mit kaltem Winter, kühlem Fiiihlmg und Sommer lelativ waimerem Herbst 

Besondeie oitliche Eigentümlichkeiten des ]aliilichen Waimeganges 
1 Waimes Fruhjahi Die Kiigisenstoppc und Tuikcstan zeichnen sicli dm eh ein sein 
waimes Fiuhjaln und kalten Heibst aus, dci Apiil ist viel waimei als dei Oktobei, dei Mai warmei 
als der Septembei Wenn im kontinentalen Klima die Winteisclmeedecke tehlt odei ^^e^lng^uglg ist, 
erwaimt sich dei Boden sehr lascli Dei lahrlielie Waimcgang schliesst sich dem Gange dei Inso- 
lation viel naher an, dei April und Mai mit ihiei giosseren Sonnenhöhe weiden cntspi echend wainnn 
als der Oktober und Septembei Den giossten Gegensatz dazu bildet chu Warmegang an den Ost- 
kusten, dei hiei dm ob Nemuio an dei Ostkuste von Jesso lepiasentieit weiden mag 

Jaliihchei Waimegaug Abweicliungen vom Jaliiesmittel 
Jan Fehl Marz Apiil Mai Juni Juli August Sept Okt Nov De/ 

Kirgisenstcppo und West-Tuikcstan^ 41° 3' noidl Bi , bl>V 2 ° E, 320 m Jahi 12 7® 

—16 IX _i4o --5 0 2 3 8 7 12 7 14 4 12 (> 6 4 —15 —7 8 —12 6 

Nemuio 43“ 20' noidl Bi , 145® 35' E, 18 m Jahi 5 8o 
—10 5 —10 9* —7 8 —3 0 0 7 4 3 9 0 12 3 9 7 4 7 —1 4 —1)7 

In Turkestan ist dei Juni etwas waimei als dei August, im Osten von Jesso (Nemuio) ist d(>i 
Juni kühler als dei Oktobei, doi Juli kulilei als dei Septembei 

* 2 Aussoi Ol deutlich waimci Heibst Dei waimste lleihst imdet sich in dei Gegend (hn 
Kap Veidischen Inseln und an der Küste von Senegamhieii Die Kanaien und Madcma lolgon in 
iluem Waimogange ziemlich genau dei Tompoiatm des umgibendcn Mecies und haben deshalb einen 
sein waimen Ileibst, ebenso zeichnen sitli die Inseln und Kustenlanda des ostlidien Mittclmeci- 
heckens duich einen waimen Heibst au^, (ha teils auf hVchnung den Waimeabgabe d(‘& Meeiwasseis, 
z T abei auch auf die voiheii sehenden Winde kommt (öommei kühle, iioidhclie Seewinde, 
Herbst wanne, sudostliclic Landwinde ) Die giosste Aiiüinalie bieten aliei die schon hopiscbcn Kap 
Verchschen Inseln, namentlich im Gegensatz zu dem Tempeiatiugaiu> im limein SeiK'gambieiis 

JahilicliGi Waimegang (in Abweichungen \om Jahiesmittel) auf den Ka]) Veichm, 
an dei Küste und ini Inncin von Rcnegamhien 


Jan 

Fehl 

Mai z 

April 

Mai Jum Juli Aug 

Sept 

Okt 

Nov 

Dez 

— 1 9 

—2 0* 

—1 9 

—1 b 

Kap Veidischc Inseln 
-07 00 08 21 

25 

2 2 

1 0 

—05 

—34 

—4 2^ 

—38 

Goiee, Sencgambien, Küste 
—3 4 —2 0 1 7 3 6 3 8 

43 

3 9 

1 5 

—20 

—32 

—1 3 

22 

45 

Sciiogambioii, Innoiof. 

4 6 21 —07 —1 7“ 

—09 

-01 

—1 7 

—3 7^ 


Auf den Kap Veidischen Inseln ist dei Dezembei waimei als dei Mai, dei Oktobei waimei 
als der August Ähnlich an der Küste von Sonegambien Wenn sieh das XniKae von Sencgambien 
im Fiuhjahr staik eihitzt, steigcit sieh dei kühle Seewind an dia Küste und einiediigt, von einem 
lelativ sehi kühlen Meei kommend, die Tempei atui , die eist wiedei steigt, wenn nn Inneiii die Tem- 
peratui duich das Eintreten dei Regen abgenommen hat und damit auch die Heftigkeit dos Reew indes 
Das interessanteste Beispiel einei solchen WechselTviikung ist an dei Kalifoinischen Küste zu 
hjiiden, namentlich in dei Gegend von St Fiancisco Die kalitoinischon Niedeiungon zwischen dem 
Kustengebiige und der Sieiia Nevada im Osten eiliitzen sich im Sommei aussoroidentlicli, weit ubei 
30 , wahrend che Küste von einei kuhen Meei e&stiümungbosxiult wird Daduich entsteht cm stürmisch ei 
Seewind, dei durch alle Öffnungen dei Kustenkette landemwaits zieht, und zwai um so heftiger und 
stetigei , je giossei die Hitze im Innern Diesei Seewind unteidiuckt zu St Fiancisco völlig die 
normale Zunahme der Warme vom Fruhjahi zum Sommei, eist wenn das Innere sich ahkuhlt und 
der Seewind infolge dessen schwachei wnd, kann die Tempei atui in St Francisco noch etwas zu- 
nehmen 


1) Fünf Stationen 

S Handbuch der Klimatologie B III S 17 
®) Handbuch der Klimatologie B llt S J44 
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Die folgende Meine Tabelle zeigt den merkwürdigen jährlichen Wärmegang, sowie die rasche 
Wärmezunahme landeinwärts. Sacramento liegt nur 130 krn nordöstlich von St. Francisco. Alcatraz 
ist eine kleine Insel in der inneren Bai von St. Francisco. 


Ort 

Breite 

Länge 

Höbe 

Jan. 

Winter Frühl. 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Hov. 

Jahr 

Alcatraz 

37° 49' 

122° 25' 

' 0 

11.7 

12.4 

12.9 

13.4 

14.1 

14.2 

15.1 

15.6 

14.9 

13.G 

St. Francisco 

37° 48' 

122° 25' 

' 25 

9.7 

10.2 

12.7 

14.5 

14.6 

14.7 

15.6 

15.0 

13.1 

13.1 

Sacramento 

38° 34' 

1210 26' 

' 14 

7.8 

8.7 

15.0 

20.7 

22.6 

22.1 

20.6 

16.8 

11.9 

15.5 


Vom Mai bis zum August steigt die Temperatur in der Gegend von St. Francisco bloss um 
10, erst wenn im Innern die Temperatur sinkt, steigt sie rascher und erreicht im September oder 
Oktober das Jahresmaximum, das sich aber nur um 4 — 6^ von der Januartemperatur unterscheidet-, 
schon in Sacramento ist die Jahresschwaiikung drei- bis viermal grösser. Im Juli ist die mittlere 
Temperaturdifferenz 8.5° auf 130 km, der Temperaturgradient somit 1° auf 15 km*, was die Heftigkeit 
des kühlen Seewindes erklärlich macht. Derselbe erniedrigt die Julitemperatur in der Breite von 
Palermo unter die Maitemperatur von Wien. 

Mittlere Epochen der grössten Kälte und Wärme, sowie der mitt- 
leren Temperatur. Schon Kämtz hat berechnet, dass im grössten Teile der 
gemässigten Zone die tiefste Temperatur um den 14. Januar, die höchste um den 
26. Juli eintritt, die mittlere: Ende April (24.) und Ende Oktober (21.).^) Für das 
nördliche Alpenvorland fand ich: Minimum 8. Januar, Maximum 24. Juli, Media 
17. April und 18. Oktober; in maritimer Lage und auf grossen Höhen verspäten 
sich diese Epochen (dalmatinische Inseln: 22. Januar, 80. Juli, 5. Mai und 29. Ok- 
tober; Hochthäler der Alpen: 9. Januar und 25. Juli, 24. April und 23. Oktober; 
Gipfel (2100 m): 14. Januar, 2. August, 30. April und 24. Oktober.^) Schwalbe 
findet, dass der kälteste Tag am spätesten (13. Februar) eintritt an der nördlichen 
Ostsee, und von da nach Süden und Osten hin sich verfrüht (in Ostsibirien schon 
Ende Dezember eintritt). Der wärmste Tag tritt am spätesten in SE- Europa ein, zu 
Anfang August von Warschau bis Wien, nach Westen hin verfrüht er sich (Berlin 
23. Juli, Eheinland, Südwestdeutschland 15. bis 17. Juli, Paris 14. Juli); in Sibi- 
rien tritt der wärmste Tag schon Anfang Juli ein. ^) 

Die eingehendste Untersuchung über den mittleren Eintritt der Epochen der 
Extreme und der Media der Temperatur in Europa und Nordasion hat H. Wild an- 
gestellt. ^) Als allgemeine Eegel findet Wild, dass bei den maritim gelegenen 
Orten das Jahresminimum nach dem 22. Januar, das Jahresmaximiim nach dem 
22. Juli eintritt; an den kontinentalen Orten aber vor diesen Terminen. 

Für die Vereinigten Staaten von Nordamerika hat Charles Schott ähnliches 
geleistet.^) Im grössten Teile der Union tritt die grösste Kälte am 18. Januar, die 
grösste Wärme am 24. Juli (also rund einen Monat nach den .Solstitien) ein, die 
mittlere Temperatur fällt auf den 21. April und 22. Oktober, gleichfalls je einen 
Monat nach den Äquinoktien. An der pacihschen Küste verspäten sich die Phasen- 
zeiten um etwa 15 Tage; im Innern treten sie um ca. 4 Tage früher ein als im 
Durchschnitt. 

Von der südlichen Flalbkugel fehlen eingehendere Untersuchungen über die 
Wendepunkte der Jahreskurve der Wärme. Es wurde schon oben darauf hin- 
gewiesen, dass im Kontinentalklima der südlichen Hemisphäre vielfach die niedrigste 
Temperatur viel früher eintritt, als unter gleicher Breite im Norden, d. i. schon im 


1) Lolirbucli. B. I. 1832. S. 12G. S. a. Wild, Temperaturvorliältnisso des Eusaisülion Eoiclios. S. 241. 
‘-i) Hann, TümpGraturvorliältnisse der österroieliisohen Alpenländer. SitznngHbor. d. Abad. Wien 1884—85. 
S üliwall) e , Über die Maxima und Minima der Jabrosknrve der Tompoiatur. Berlin 1892. S. anck 
Gr. Hollmann, Jubrlkber Gang der Temperatur in Horddeutsekland. Berlin 1883. 

*) Tomperaturverbältnisse des Russischen Reiches. S. 231 — 251. 

^0 Atmoapherie Temperature of the U. S. Washington. 1876. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 7 
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Juni (unserem Dezember entspiechend) Ira Innern von Argentinien tritt die 
höchste Temperatur um den 20 Januar, die niediigste um den 26 Juni (dem 26 De- 
zember der nördlichen Hemisphäre entsprechend) ein, die Media etwas vor Mitte 
April und zu Anfang des Oktober An den Küsten abei treten, wie zu eiwaiten, 
die Extreme wie die Mitteltemperatuien spatei ein 

Uber die Darstellung des jährlichen Ganges dei Temperatur Man 
nimmt zumeist einfach an, dass die Monatsmittel der Tempeiatur auch die Temperatur 
des mittleren Monatstages voi stellen Dass dies nicht genau richtig ist, ergiebt sich 
sofort aus der Überlegung, dass das Mittel des kältesten Monates jedenfalls etwas 
hoher, das Mittel des wärmsten Monates etwas niediiger sein muss, als die mittlere 
Temperatur des ganzen Monates Nur wenn die Änderungen im Laufe eines Monates 
m gleichem Sinne und in gleicher Grosse fortschreiten, wird das Monatsmittel auch 
der Temperatui des mittleren Monatstages gleich sein. Das ist abei im allgemeinen 
nicht der Fall Stellt man den jährlichen Gang der Tempeiatur durch ein Dia- 
gramm, eine Kurve oder durch periodische Reihen dar, so sollte man nicht die Monats- 
mittel, sondern die Temperaturen der mittleien Tage des Monats (im letzteren Falle 
der Mittel der J ahreszwolftel) verwenden Besitzt man keine Tagesmittel, die aus 
einer sehr langjährigen Periode abgeleitet (und überdies noch ausgeglichen) sind, so 
muss man an die Monatsmittel eine Koriektion anbiingen, um genähert die wahie 
mittlere Temperatur der mittleren Monatstage zu erhalten 

Regeln für die Berechnung dieser Korrektionen haben B Sresnewskij und 
J Kleiber angegeben ^) 

Ersteier findet, dass, soweit sich dei Tempeiatuigang wahrend eines einzelnen Monates durch 
eine einfache Sinuskurve darstellen lasst, die Diffeienz zwischen mittlorei Monatsteinpeiatiir t und 
der Temperatur des mittleren Monatstages t' duich folgende Formel ausgediuckt wnd, m der T die 
mittlere Jahrestemperatur bezeichnet 

t' — t == 0 01154 (t — T) 

Fm Bieslau wäre z B diese Koiiektion fui das Julimittel t — 18 14, Jahrestempeiatur T==7 97, 
t — T = 1017, somit Korrektion -}-012, und die normale Temperatur des mittleicn Monatstages 18 2G 


1) la Europa fludon wii nui im Uussersten Wesloii von Erankreich und m Irland alinhches S Klima- 
tologie B III S 125 

2) Supan hat auf eine Eehlerquelle bei graphischen Darstellungen hingewiesen über die graphische 
Darstellung des jährhohon Ganges der Temperatur und die Genauigkeit der dadurch ei zielten Kesultate Pet 
Geogr Mitt 1887 S 166-167 Ei findet, dass die Temperatur des wärmsten Tages von der Mitteltemporatur 
des wärmsten Monates im Ostseegehiet um 0 8°, in Nordius^land um 1 7°, in Mittelrussland um 1 2^, in Astrachan 
und Port Alexandrowsk um^ 0 8» ahw eicht Dahei ist aber zu beachten, dass in diesen Differenzen auch noch 
die kleinen unp anodischen Änderungen stecken, die in Tagesmitteln selbst aus öOjahiigen Beobachtungen immer 
noch in erheblichem Masse sich geltend machen Ahei auch lOOjährige Tagesmittel liefern direkt noch keinen 
normalen Temperaturgang (s später) Supan hat die von Wahl 6 n berechneten rohen Tagesmittel (Rep f 
Met III Suppl-B 1886) mit den Monatsmitteln verglichen und so obige Differenzen gefunden Im normalen 
Jährlichen Gange stellen sich die Differenzen zwischen extremen Monatsmitteln und extremen Tagosmitteln etwas 
kleiner heraus Es fällt natürlich auch die Jahresschwankung der Temperatur kleiner aus, wenn man die 
Differenz der Temperatur der extremen Monate statt jener der extremen (normalen) Tagesmittel deiselhen zu 
Gmnde legt Da aber letztere nui m seltenen Eällen vorliegen, nötigt die Vergleichbarkeit der Resultate bei 
eisterem Vorgänge zu bleiben 

Es ergeben sieh grosse Differenzen zwischen der Temperatur der extiemen Monate und jenei der extremen 
Tagesmittel Z B Breslau Mittel 1791—1890 Extreme Monatsmittel Januar — 2 8°, Juli 18 1® Jahres- 
Bchwaukung 20 9®, extreme Tagesmittel -3 7 (9 Januar) und 18 7® (1 August), Differenz 22 4®, seihst aus- 
geglichene Tagesmittel gaben noch 22 2® 

») B Sresnewskij, Die graphische Ableitung des jährlichen Ganges der Temperatur aus den Monatb- 
mitteln Rep f M B XII Kl Mitt 1 1889 und J Kleiber, Bestimmung des wahien Ganges der raeteorolog 
Elemente aus vereinzelten Mittelwerten Rep f M B XIII Kl M 1 1890 S auch Met Z 1890 Litteratur- 
bericht S 62 u 96 
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Kleiber begründet eine etwas schärfere, den individuellen Temperaturgang berücksichtigende' 
Methode, indem er mit zweiten Differenzen der Monatstemperaturen rechnet. Die Korrektion beträgt 
der zweiten Differenz und ist mit entgegengesetzten Zeichen an die Monatstemperatur anzu- 
bringen. Z. B. Petersburg 


Monat 

Dez. 

Jan. 

Febr. 

März 

April Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Temperatur 

—6.64 

-9.41 

—8.61 

—4.56 

1.90 8.77 

14.73 

17.65 

16.19 

^1 

—2.77 

0.80 


4.05 

6.46 6.87 

5.96 

2.92 

-1.46 



3.57 

3.25 

2.41 

0 41 —0.91 

—3.04 

—4.38 

(—4.05) 

Korr. 

- 

-0.15 

—0.14 

—0.10 

—0.02 0.04 

0.13 

0.18 

0.17 

Temp. d. mittl. Monatstages 

-9.56 

—8.75 

— 4.66 

1.88 8.81 

14.86 

17.83 

16.36 


Die derart berechneten Temperaturen des mittleren Monatstages weichen nur um wenige hundertel 
G-rade von den direkt berechneten normalen Tagestemperaturen ab. 

Man kann die Kegel von Kleiber auch in folgenden einfachen Satz zusammenfassen: Man 
bildet die Differenz zwischen dem Monatsmittel und dem Mittel der beiden benachbarten Monate, 
dividiert selbe durch 12 und bringt den Quotienten so an, dass diese Differenz vergrössert wird. Z. B. 
Juli, 17.65 — ha (14.73 “h 16.19) = 2.19, Korrektion Via davon, also 0.18 wie oben. 

In Bezug auf die Begründung dieser Rechnungsmethoden muss auf die citierten Abhandlungen, 
verwiesen werden. 

Die Störungen im jährlichen Wärmegang. Verfolgt man den jährlichen 
Wärmegang innerhalb kürzerer Perioden, als es die Monate sind, in den Mitteln 
für je fünf Tage, namentlich aber von Tag zu Tag, so zeigt sich in den mittleren 
und höheren Breiten keine so regelmässige Zunahme und Abnahme der Wärme 
mehr, wie sie scheinbar nach dem Monatsmittel stattfindet. In der Periode der 
Wärmezunahme vor allen steigt die Temperatur nicht gleichförmig an, sondern es 
finden häufige Kälterückfälle statt, desgleichen, aber weniger auffallend ist das 
Sinken der Temperatur durch Wiedereintreten von kurzen Erwärmung«perioden, 
unterbrochen, und ebenso stellen sich in der kalten Jahreszeit Episoden höherer 
Temperatur ein. Manche dieser Kälterückfälle und Wärmeperioden treten zu ge- 
wissen Jahreszeiten so häufig und kräftig auf, dass sie selbst in hundertjälirigen 
Tagesmitteln sich als scheinbar feststehende Eigentümlichkeiten des jährlichen Wärme- 
ganges geltend machen, während im übrigen die Linie des jährlichen Temperatur- 
verlaufes namentlich im aufsteigenden Aste wie mit Sägezälmen besetzt erscheint 
(siehe beifolgende Tafel „Jährlicher Gang der Temperatur nach 100 jährigen Tages- 
mitteln), so unruhig bewegt sich die Temperatur auf und ab. 

Genauere vergleichende Untersuchungen über das Auftreten bestimmter Kälte- 
rückfälle und Wärmeperioden in verschiedenen Teilen der Erdoberfläche fehlen noch, 
wohl wegen des Mangels genügender langjähriger Tagesmittel der Temperatur aus 
allen Teilen der Erde. Es würden sich wohl Beziehungen zwischen dem Tem- 

peraturgang benachbarter Teile der Erdoberfläche ergeben, denn wie einerseits nicht 
anzunehmen ist, dass die Wärraezunahme auch unter mittleren oder normalen Ver- 
hältnissen überall gleichmässig erfolgt, so muss auch gefolgert werden, dass dies 
Reaktionen von Seite der im Wärmefortschritt zurückgebliebenen Gegenden her- 
vorrufen, und damit KälterückMle in den zu rasch sich erwärmenden Gegenden 
erzeugen muss. 

Da die Temperaturen des wärmsten und kältesten Tages des Jakres meist nickt mit einem mittleren Monats- 
tage zusammenfallen, so weicken diese ganz erkekliok von ersteren ab, was, um Missverständnisse zu vermoidoii, 
nochmals kervorgekoken werden mag. Die Jakressckwanknng der Temperatur zu St. Petersburg als Differenz dos 
wärmsten und kältesten Tages im normalen Wärmegang ist 27.7®, nach den normalen- Monatsmitteln 27.1®, 
nach den bloss (nach Bloxam) ausgeglichenen Tagesmitteln 28.2® (llSjäkrige Mittel nach Wakldn; extreme 
Monatsmittel —9.4® und 17.7®, extreme Tagesmittel nach der Poxmel kerecknet —9.7® und 17.9®, bloss aus 
geglichen —9.9® und 18.3®). 

2) Dr. van Rijckevorsel, On tke Temp. of Europa. Phil. Mag. Vol. 45. May 1898. S. 469. Die 
völlige Übereinstimmung, die Rijckevorsel voraussetzt, ist aber nickt vorhanden. 

S) So scheint sieh der Kälterückfall, im Mai zuerst im mittleren Sckwoden, dann in den Ostseeländern- 
kieranf in Norddeutsckland, später in Westfalen und der Rkeinprovinz und im östlichen Prankreick und öster, 
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Die lOOjahiigen Tagosmittel von Wien') eigaben z B als bemeikenswei teste Stoiungen des iioi- 
inalen Tempel atui ganges, die fui ganz Mittelem opa gelten dmften Nachdem die Temjiei atiii vomk<ilte&t(‘n 
Tag, dem 7 Jannai mit — 2 5o, ziemlich legelmassig bis zum 6 und 7 Febiuai aut +0 4*^ g (‘Stiegen, 
sinkt sie wiedei und ciieulit vom 11 — IB wiedei — 01® (am 13 — 0 4») D(i beiubniie Kalteiuck- 
tall zu Anfang des Mai, um den 10, 11 und 12 (die Eisnuinnei, gestiengen lleiieii Panciatius, 
Servatius und Bomtaems) tiitt m diesen Tage&mitteln nicht auftallend hei\oi, die Tempeiatiii 
steigt bis zum 9 auf 15 4® und fallt dann wiedei bis zum 11 aut 15 0®, um sogleich wK'dei zu steigen -i) 
"Viel staiker ausgepiagt ist dci Kalteiucktall um die Mitte des Juni Am 13 dum hat die T(‘mp(‘icUui 
19 5® eiieicht, fallt dann bis 20 auf 18 5 und eii eicht eist wiedei am 26 19 5® Selbst in lunltagig( n 
Mitteln finden wii vom 13 bis 16 Juni 19 2«, vom 17 bis 21 hingegen nui 18 9<> Das ist die 
staikste Tempeiatuianomalie des Jahies Die populaien Waimepeiioden im Ileihst, Eiidt* Septendiei 
odei Oktobei (Nachsommei , altei Weibensommei , Indian summei) finden sieh in d(‘n lOOiahiigen 
Tagesmitteln nicht, otfenbai weil ihie Emtiittszeit zu giossen Schwankungen untei wollen ist Die 
SOjalnigen Tagesmittel von Piag (1800 — 1879) zeigen noch staikei heivoitietend die gleichen 
Stoiungspeiioden, im B'ebiuai selbst in dem Pentadenmittel 31 Januai bis 4 Febiuai —0 95, 
5 bis 9 Febiuar —0 47, 10 bis 14 Febiuar — 1 16®, im Mai, 8 und 9 14 3®, 10 14 0®, 11 13, 9o, 
12 und 13 14 3® Der 13 und 14 Jum hat 18 4, die Tempeiatui sinkt bis 18 und 10 aut 17 9® und 
steigt dann wiedei am 22 und 23 aut 18 9 ^) Dasselbe zeigen die 100]aliiigen Tagosmittel von Bi esl a u , 
wo auch dei Waimeiuckgang im Mai sich duckt bemeikbar macht 8 14 2®, 9 12 3®, 10 12 1®, 12 
12 2®, 13 12 5® Der Kalteiuckfall Anfang Febiuar (1 — 16®, 4 — 0 7®, 13 und 14 — 2 3®) und 
Mitte Jum ist stark ausgesinochen (13 und 14 16 8®, 17 bis 19 15 9®) Dagegen ist in (h-n 
27]alirigen Tagesmitteln von Mailand (1763 — 1834) kein meiklicliei Waimeiuckgang im Ft'biiiai 
und Juni, und eine kaum meiklichc Tcmperatuidepicssion vom 12 bis 14 Mai angcdcutet ''') 

Die ISOjahiigen Tagesmittel von Paiis zeigen dieselbe Waimepeiiode vom 7 bis 10 FcTuuai 
und eine Ahkulilung vom 11 bis 14 Febiuai, im Mai eine kleine Tempeiatui depiession am 10, im 
Jum eine Abkühlung vom 16 bis 20, im Dezembei eine Kaltepeiiode vom 25 bis gegen Ende o) 
7 ju Eothesay an dei Westküste Schottlands finden wn ähnliche Stoiungen^, abei in den lOOjalnigen 
Tagesmitteln von Edinbuigb tieten dieselben kaum heivoi»), wohl abci m den riOjahiigon Mithdn 
von London '’) 

Von hohem Inteiesse ist die von Roche geliefeite Gegenuboi Stellung dei lunitagigcii T(‘m- 
pc^raturmittel von Montpelliei m den Peiioden 1756—1770, 1771—1792 und 1857— 1 866, welche einen 
völligen Parallelismus zeigen in den Kalteiuckf allen und Waimepeiioden, die abei mit dim olicn 
ei wähnten nicht koiiespondieien '®) 

Die langjährigen Tagesmittel von Koidameiika sind nocli nicht speziellei untei sucht aut b(‘- 
stimmte Storungspenoden, eine Tempeiatui depiession Anfang Mai und Mitte Juni wie in Westeuropa 
scheint nicht voi banden zu sein ") 


reich und noch spiitei in Russland geltend /u machen, sich also ladial von NW nach S und SE aiis/uhioiten 
(Assmann) 

DHann, Ubei die Tempeiatui von Wien nach lOüjalnigen Boohachtungen Sit/aingsbei doi Wieiioi 
Akademie LXXVI B Nov 1877 

2) Die Littoiatui ubei die Maifi oste vom 10 bis 12 und ubei dei en Ursachen ist eine sohi grosso Wir 

verweisen hioi nui aut Dovo, Uber KMtoruckfiillo im Mai Abhandl dei Berlinei Akad 1850 p 121 — 

W V Bezold, Die KalteruclJillle im Mai Abhandl dei Ic bayei Akad München ls8i — vanBebboi, Die ge 
strengen Hei reu Met Z XVIII 145, ebenda 418, XIX 183,245,420 — Ki anlvenhagon, Deutsche Met z"x 
1884 Ö 371 — He gyfuky, Meteoiologie des Mai in Ungarn Budapest 1886 Mot Z Littoratiuboi fOöJ — 
R Hennig, Untersuchungen über die „kalten Tage“ des Mai Resume der Eigobnisse doi Ulioion und oigouor 
Untersuchungen „Das Wetter“ XV 1898 S 85 etc — Heyei, S 167 -r- V Krems oi, Beitrage /ui Eiage 
der Klilterückfklle im Mai Sie treten m manchen Jahiesreihen aut, fehlen abei i\iedoi in iindoron Roilioib 
daher in langjähiigen Mitteln nur angedeutet Met Z 1900 S 209 — S auch Mutt 1 1 ch -B e '/ ol d , Mot Z 
1899 S 114 — Assmaun, Nachtfröste des Mai Magdeh Zeitung Juni 1881 

3) Über die Kal terüclv Ml e des Juni siehe He 11 mann, Met Z XII 1877 S 4-6 und Jillirhcher Gang 
der Temperatur m Norddeutschlaud Zeitsehr d k preuss statistischen Bureaus 1883 — Krank e uh agi‘ ii , 
Deutsche Met Z 1884 (I } S 11 

4) F Augustin, Der jährliche Gang der meteorologischen Elemente in Prag Abhandl der k bolmi 
Gesellsch VII Folge 2 B Prag 1888 

5) Celoria, Sülle vanazioni periodiche e non peiiodiche della temperatuie nel clima di Milano Puhl de 
K Osserv di Brera Milano 1874 

Renou, s Met Z XXVI 1891 S 63 

D Buchau, s Met Z XVIII 1883 S 389 

s) Mos smann, The Meteorolügy of Edinburgh Trans B Soc Edinburgh XXXVIH Part III 1896 S 7 U 5 
B u Chan, Interruption in the Regular Rise and Fall ofTemp etc Jouin ScottishMet Soc II S 4 , 41 u 107 . 

9) Ellis, Mean temp of the air R Obseiv Greonwich 1841— 1890 Quart Jouin R Met Soc XVIII 
1892 S 288 und 289 

1®) Met Z XVIII 1883 S 315 

") Ch Schott, Tables of Atmosph Temp in the U S Washington 1876 S 193 
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Viertes Ka|)itel. 

Die unperiodischen Änderungen der Temperatur. Veränderliclikeit 
der Monats- und Jahresmittel. 

Die Feststellung der Störungen des jährlichen Wärmeganges leitet unmittelbar 
hinüber zur Untersuchung der Verschiedenheiten des jährlichen Verlaufes der Tem- 
peratur in verschiedenen Jahrgängen. Selbst die Monatsmittel, noch mehr natür- 
lich die Tagesmittel, schwanken nach den Jahren namentlich im Winter höherer 
Breiten innerhalb sehr weiter Grenzen, so dass sogar die Frage sich aufdrängt, 
welche reale Bedeutung die Mitteltempcraturen überhaupt haben. 

In Wien hatte z. B. der 1. Januar 1849 eine mittlere Temperatur von — 14.0^, dagegen 1860 
+ 11.0° (im lOOjälirigen Mittel — 1.9’*).*) Ja die Jahreszeiten können geradezu umgekehrt ei’scheinen. 
Ara 21. Juni 1874 zeigte das Therinoraeter in Münster um Gh morgens 7.0°, Minimum 4.6», ein 
halbes Jahr früher am 24. Dezember (187.^) war die Temperatur um'Cha 9.Go, das Minimum 5.0°. 
(Tleis). Der 1. Januar 1889 hatte zu Landsdowne eine mittlere nur \on 11.7° (Minimum 

10.3°), der 16. Juli hingegen war mit 11.2 (Minimum 6.3°) um einen iunl.m iDmJ kälter. Diese Bei- 
spiele genügen, um zu zeigen, innerhalb welch ernormer Grenzen die Tagesmittel schwanken können, 
und welch lange Beohachi uiig>iM*ih(-M (in mittleren und hölieren Breiten) nötig sind, um Tagesmittel 
ableiten zu können, \rclcli(‘ den »•inom Orte eigentümlichen jäliiiichon Wännegang einigermassen 
verlässlich zu beurteilen gestatten. 

Dass ein „normaler“ Wärmegang für jeden Ort vorausgesetzt werden darf, können 
wir trotzdem schon daraus schliessen, dass die ältesten Boobachtungsergebnisse, die 
wir besitzen, keine Änderungen im j’ährlichen Wärmegang erkennen lassen, wenn 
auch die Temperaturen selbst früher meist höher gefunden worden sind als jetzt, 
was aber keineswegs ^ als eine thatsächlichc säkulare Temperaturändorung gedeutet 
werden darf, da die Ursache dafür, wie wir sehen werden, anderwärts gesucht 
werden muss. 

Die Temperaturaiifzeichnungen der Mitglieder der Accademia del Cimento in, 
Florenz vor 200 Jahren zeigen denselben jährlichen Wärmegang, wie er aus den 
jüngsten Aufzeiclinungen sich ergiebt, ebenso finden wir, dass zu Paris der jähr- 
liche Temperaturgang vor 100 Jahren der gleiche war, wie jetzt. Die Phasenzeiten 
stimmen völlig, die Jahresschwankung ergiebt sich aus den alten Aufzeichnungen 
etwas grösser, was jedenfalls in der schlechteren Aufstellung der Thermometer 
(grössere Strahlungseinflüsse) begründet ist. 

Von der absoluten Grösse der Schwankungen der Monatsmittel geben folgende' 
Beispiele eine Vorstellung. 


0 Bio grössten Extronn» Jahrostago zu Wien sind: 


22. Januar 

1828 

O.OO 

1850 

—20.0« 

Diirorouz 29.0 

27. 

1834 

13.5° 

1770 

—17.8° 

„ 31.3 

28. 

1834 

12.3° 

' 1770 

-19.0° 

„ 31.9 

24. Dez. 

1800 

13.0° 

1798 

-18-5° 

„ 31.5 


leli linde folgende Gleioliungon des jillirlicken Wärmeganges : 

E 1 0 r 6 n z 

Dezember 1654 bis März 1670 16.72 + 10.88 sin <,266.8 + x) + 0.81 ain (31.3 + 2x) 

1800—1886 14.51 + 9.00 sin (266.5 -j- x) + 1.04 .sin (19.1 + 2x) 

Paris 

1761—1780 10.76 + 0.00 sin (206.3 + x) + 0.86 sin (8.0 + 2x) 

1861—1880 10.82 + 8.10 sin (208.2 + x) + 0.93 sin (0.2 + 2x) 

Die Eintrittazeiten der Extreme stimmen etwa auf ein oder zwei Tage, die Jahre ssübwankung ist in den* 
älteren BHobachtungareihen um 13 (Florenz) und. 11 (Paris) Proz. grösser. Zufällig liaben Florenz und Paris fast 
den gleichen jährlichen Wärmegang. Die Temperaturmittol von Florenz 1654—1070 habe ich onlnommeii: 
Meucei, Le prime Osservazioni Meteorologicke. R. Istituto di Studi superiori di Firenze; Paris: nach Eenou,. 
Met. Z. 1891. S. 61. 
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In Wien hatte der Dezember 1840 eine mittlere Temperatui von — 9 5 (normal — 0 3), dei 
mittleren Januartemperatur von Petersburg entsprechend, dagegen der Dezember 1824 (und 1833) 
5 2®, gleich dem Januai von Pola 

Der kälteste Juli (1837) entspiach mit 17 4® einem Juli m Nordengland, dagegen dei Juli 1794 
mit 24 6® dem Juli in Triest Das kälteste Jahr 1829 hatte 7 4®, das wärmste 1822 11 8® In Lai- 
bach hatte der Dezember 1879 —11 7®, dagegen 1868 6 0®, eine absolute Schwankung von 17 7® 
Krakau hatte m 50 Jahren einmal die Januartemperatur von Kasan (1829, — ISO"), ein anderes 
Mal jene von Eiva (1825, 3 9®) ^ 

Petersburg hatte innerhalb 118 Jahien als Extreme der Januartemperatur — 215® (1814) 
und — 19® (1843), Schwankung 19 6°, der Juhtemperatui 219® (1774) und 141® (1832 und 1878) 
Schwankung 7 8® ^ yr 

Diese Beispiele zeigen schon, dass die Schwankungen der extremen Monats- 
temperaturen im Winter (der mittleren und höheren Breiten) viel grosser sind als 
im Sommer Bildet man die Abweichungen von der normalen Temperatur, so findet 
man feiner, dass im Winter die kältesten Monate tiefer untei den Mittelwert hinab- 
sinken, als die wärmsten sich daiuber erheben, im Sommer dagegen das Umgekehrte 
stattfindet Die folgenden Zahlen zeigen dies specieller 


Abweichungen der kältesten und wärmsten Monatsmittel von der normalen 
Temperatur i) (Mitteleuropa ) 


Jan 

Febr 

Marz 

April Mai Juni Juli 

Aug Sept Okt Nov 

Dez 

—82 

—72 

—63 

—4 3 —41 —35 —33 

—3 2 —3 0* —3 9 —49 

—97 

62 

50 

47 

50 44 39 36 

44 3 3* 36 41 

54 



Absolute Schwankung (absolute Veianderlicbkeit nach Dove) 


14 4 

12 2 

110 

9 3 8 5 7 4 6.9 

7 6 6.3* 7 5 9 0 

15.1 


Jahi 
—2 15 
193 

4 08 


Von Oktober bis Marz gehen die kältesten Monate tiefei untei das Mittel 
hinab, als die wärmsten es überschreiten, von Apiil bis September findet das Um- 
gekehrte statt, die wärmsten Monate zeigen die giosste Abweichung Die „absolute 
Veränderlichkeit“ der Monatstemperaturen ist im Winter zweimal so gioss als im 
Sommer 

Ein ähnliches Verhalten zeigen in Europa auch die höchsten und tiefsten Tages- 
mittel, sowie auch die extremen Momentantemperaturen. 

Dies gilt aber nicht für alle Klimagebiete, in Ostasien, z B in Peking, weichen 
nur im Herbst die wärmsten Monate mehr von den normalen Temperaturen ab als 
die kältesten Zu Coidoha m Argentinien sind die mittleren Ahweichnungen dci 
wärmsten und kältesten Monate folgende 

Sommer + 1-9 u. — 2 2 Winter -|- 2 4 u — 3 3 Mittel + 2*2 u — 2 5 

^ Die negativen Abweichungen sind m allen Jahreszeiten etwas grosser als die 
positiven 

In den Tropen ist die absolute Veränderlichkeit der Monatstemperaturen gering 
In Madras und Batavia (äquatorial) finden wir z. B folgendes Verhältnis 


1) Mittel ans Berlin 117 Jahre, Wien 100, Breslau 84, Prag 80, Warschau >35, München 54 Paris 130 
Karlsruhe 81, Königsberg 45, im Mittel 8G Jahrgänge ca (Paris, Wien je l^/amal gerechnet) 

2 ) Man findet in B II, S 229 von W Doves klimatologischen Beiträgen eine ausführliche Tabelle der 
extremen Monatstemperatnren nnd der absoluten Veiänderlichkeit in Euiopa, Asien und Nordamerika Die 
grösste Veränderlichkeit findet man in Sibirien nnd Nordinssland Im Detail in Dove, Die mittlere u absolnte 
Veränderlichkeit der Temperatur der Atmosphäre Abhandlungen der k preuss Akademie 1866 Berlin 1867. 

■®) Pur Peking (23 Jahre) ergehen sich folgende mittlere Abweichungen 


Kälteste Monate 
Wärmste Monate 
Absolute Schwankung 


Winter 

Frühling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

—4 1 

-3 1 

—2 1 

—2 1 

—1 4 

2 9 

2 S 

1 6 

2 6 

0 9 

7 0 

5 4 

3 7 

47 

2 3 
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Mittlere Abweichungen der 


kältesten wärmsten Absolute 

Madras (42 Jahre) Monate Schwankung ’ 

Trockene Zeit (Januar bis Juni) — 2-4 2'5 4*9 

Eegenzeit (Juli bis Dezember) — 1*6 l'ö 3*4 

Batavia (30 Jahre) 

Trockene Zeit (April bis September) — 0*7 1*1 1.8 

Nasse Zeit (Oktober bis März) — 0'7 -f- 


Hier sind es die wärmsten Monate, welche am weitesten vom Mittelwert sich 
entfernen; die Trockenzeit hat grössere Abweichungen aufzuweisen als die Eegenzeit. 

Absolute Temperaturextreme. Die auf der Erdoberfläche vorkommenden 
absoluten Temperaturextr eine liegen zwischen 50 "C. (Arabien, Mesopotamien, Sahara, 
Pendschab, Arizona und Inneres von Kalifornien, Inneres von Australien) und 
— 70® (in der Gegend von Werchojansk, NE -Asien). Die höchsten Temperaturen 
sind etwas unsicher (als wirkliche Luftwärme), weil die Wärmestrahlung sehr schwer 
genügend zu eliminieren ist. In der Oase Wargla( Algerien) wurden am 17. Juli 1879 53® 
beobachtet, in Jakobabad^) im oberen Sind (Indien) am 13. Juni 1897 52*2®; da- 
gegen zu Werchojansk am 15. Januar 1885 — 68®. Es unterliegt demnach keinem 
Zweifel, dass am ostsibirischen Kältepol die Lufttemperatur in der Nähe der Erd- 
oberfläche gelegentlich auch noch unter — 70® herabsinken mag. Über Temperatur- 
extreme vergleiche man mein Handbuch der Klimatologie, B. II und* III, auch 
Symons Monthly Met. Mag. Vol. 34. 1899. S. 129. 

1. Mittlere Veränderlichkeit der Monatsmittel der Temperatur. Wich- 
tiger noch als die absolute Veränderlichkeit der Monatsmittel der Temperatur ist 
die mittlere Veränderlichkeit, welche am besten geeignet ist, als Mass der Schwan- 
kungen um den Mittelwert zu dienen und zugleich als Mass der Verlässlichkeit des 
Mittels (des wahrscheinlichen Fehlers desselben). Die absolute Veränderlichkeit lässt 
sich erst aus einer sehr langen Eeihe von Jahren mit einiger Bestimmtheit ableiten, 
sie kann für benachbarte Orte sehr verschieden sein, wenn sie nicht aus den gleichen 
Jahren berechnet wurde. Die mittlere Veränderlichkeit aber kann schon aus einer 
geringeren Zahl von Jahrgängen so bestimmt werden, dass spätere Jahrgänge dieselbe 
nur wenig mehr ändern. Es ist das Verdienst von H. W. Dove, die mittlere Ver- 
änderlichkeit der Monatsmittel (auch mittlere Anomalie genannt) für sehr viele Orte 
berechnet zu haben.®) 

Bildet man die Abweichungen der Temperaturmittel eines Monates in ver- 
schiedenen Jahrgängen vom Gesamtmittel und nimmt deren Mittel, indem man die 
Abweichungen ohne Eück sicht auf ihr Zeichen addiert und durch die Zahl 
der Jahre dividiert, so erhält man die mittlere Abweichung oder mittlere 
Veränderung dieses Monatsmittels. Ebenso kann man mit den Jahresmitteln und 
natürlich auch mit den Tagesmitteln verfahren. Auf einen je längeren Zeitab- 
schnitt die Mittel sich beziehen, desto kleiner wird natürlich die mittlere Ver- 
änderlichkeit derselben, die Tagesmittel sind am veränderlichsten, die Jahresmittel 
am konstantesten. 

1) Das mittlere Jaliresraaxiimum dieses Ortes (1887—1898) ist 50. 3°, das mittlere tägli die Maximum von 
Mitte Mai bis Mitte Juni 44.60, durclisebnittlielie für den 30. Mai 45.00. Weiteres s. auch Wüstenldima in 
Kalifornien. Met. Z. 1893. S. 19. 

2) H. W. Dove, Klimatologiscbe Beiträge. 11. Teil. Berlin 18G9. S.217u. s. f., und Wild, Temperatur- 
Verhältnisse des Eussisehen Reiches. S. 251 u. 271, Tabelle S. 259. Man findet daselbst eine eingehendere üntor- 
auchimg über die Veränderlichkeit der Monats- und Jahresmittel. 
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Abweichungen dei Dezembei mittel von Wien vom öOjalnigen Mittel 1831 — 1880 
Jahrgänge 1 23 4 56 78 0 10 Summe Mittel 

1831—1840 2 0 0 1 —1 1 5G 21—19 3 G — 0 G — 0 5 1 3 18 8 1 9 

1841—1850 —9 1 3 3 2 1 3 7 — 4 0 3 0 — 1 5 0 6 —0 4 —1 6 29 3 2 9 

Die mittleie Veiandeihchkeit des Dezembermitfels in den 20 Jaln gangen 1831 
bis 1850 ist somit 2 4^, die nächsten 20 Jahigange liefcin 2 0^ Mittel von 40 Jahien 
somit 2 2®, die 90 Jahigange von 1775 — 1864 geben 2 3® Man kann demnach 
aus 20jahiigen Beobachtungen schon einen biaiichbaicn Weit der Veiaudoilichkeit 
ableiten, Unter diese Zahl von Jahi gangen soll man abei in den gemässigten und 
höheren Bieiten nicht heiabgehen Ein Beispiel für den jährlichen Gang der Vei- 
anderhchkeit odei dei mittleien Anomalie der Monats- und Jahicsmittel geben 
folgende Zahlen 


Veiandeilichkeit der Mitteltemperaturen zu Wien 1775 — 1874 
Jan Fehl Marz Apiil Mai Jum Juli Aug Sept Okt Nov Dez Jalii 

84 2 3 17 16 15 1 2X 12 13 11^ 15 13 2 3 0 72 

Die Veränderlichkeit ist im Januai doppelt so gioss wie im Sommci (Wiiitei- 
mittel 2 33, Sommermittel 123) Die mittleie Abweichung eines Tagesimttels im 
J anuai ist 0 5®, im August und Septemhei 0 3® 

Die Veränderlichkeit dei Mittelweite nimmt mit dei geogia])liischeu Bieite zu 
und ist dahei am giossten m dem Grenzgebiete zwischen Kontinental- und Bee- 
khma, hessei gesagt in jenem Teil des Kontinentalklimas, welchci zeitweilig auch 
in das Gebiet des Seeklimas aufgenominen wiid 

Eine Ubei sicht iiboi die Giosse der Veiandeilichkeit in veisclnedenen Teilen 
der Erde gehen folgende Zahlen 


ftpo-Ptiri W-Sibinen Mittel- Noid- Noidl 
® ^Russl u Uial Russl deutsclil Ostalpen 
Winter 3 4 3 0 3 1 2 0 2 3 

Sommei 16 13 14 09 11 

Mittel 23 20 21 13 16 


Sud- 

Alpen 

Italien 

Dalmat 

Inseln 

Enj^- Inn Noid- 
land Ameiika^) 

1 6 

I 4 

1 3 

1 4 

2 5 

10 

10 

08 

1 0 

1 2 

1 2 

1 2 

1 2 

1 3 

2 0 


la dei gemässigten Zone dei südlichen Hcuiisplwre ist die Vciaudoihclikcil 
vielfach im Sommer grosser als im Wmtei Z. B : 


Mittleie Veiandeilichkeit dei Monats- und Jahresmittel 


Cordoba (kontinentales Klima) 
Auckland (ozeanisch) 


Wintei 

Finhhng 

Sommei 

Rei b&t 

J alu 

108 

0 7Q* 

0 90 

0 79 

0 87 

0 49=' 

0 G7 

103 

0 71 

0 42 


In den Tropen ist die Veiandeilichkeit genug, namentlich im Aquatoiialgebiet 
selbst Zu Batavia ist die Veränderlichkeit der Monatsmittel in dei nassen Jahres- 
hälfte (Oktober bis Marz) 0 33“, in der trockenen 0 27“, die Verandeilichkoit dos 
Jahresmittels ist bloss 0 19 


1) Die nmfassenasten Znsammenetellnngen ubei die Abweiohungea dei eiazelnea Moaatsmittel von lang- 
jahngen Monatsmutein findet man bei Dove Uber die niohtperiodisoben Andeiungen der Tempe.atu.vo.teilung 
auf fcr Oberfibehe der Erde m dem Zeitianm 1729-1343 IV Teil Abhandlungen der Bailinei Aiadem.e 1847 
Bie Witternngageaehiohte des letzten Jahrzehntes 1810-1850 Berlin 1863, und Ubei die mittlere und absolute 
Veränderung der Temperatur der Atmospbäie Ebenda Berlin 1807 - Beispiele langer Eeihen Berlin 1719-1806 
Breslau 1791 1866, Kegensburg 1773-J834, Peissenberg 1792—1860, Tnei 1788-1866, Palermo 1791-1867' 
Zwanenburg 1743-1835, Salem (Noidamerika) 1787-1828, Newhaven 1778-1865 n s w , auch englisohe Stationen 
mit langen. Beotiachtungsreilien 

a ar f Winnipeg unter 60« nordl Br hat im Winter eine mittlere Verändeilichkeit 

der Monatstemperatnr von 3 8«, im Sommer allerdings nur 1 1«, Jakobshavn in West-Grönland Dezember bis 
März 3 9°, Jub und August nur 0 85 (s Met Z 1890 S 114) 
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In höheren Breiten ist eine viel längere Reihe von Beobach tungsjahren nötig, 
um die Mittelwerte mit einer bestimmten wahrscheinlichen Fehlergrenze berechnen 
zu können, als in niedrigen Breiten nnd namentlich als in den Tropen selbst. 

2. Wahrscheinliche Fehler der Mittel und Zahl der Jahrgänge, die 
zur Erreichung einer bestimmten Fehlergrenze benötigt wird. Die Ab- 
weichungen der Einzelwerte der Temperatur eines bestimmten Zeitraumes (Tag, 
Monat, Jahr) vom arithmetischen Mittel einer grösseren Anzahl derselben ordnen 
sich nach Grösse nnd Sinn der Abweichung (positiv oder negativ) derart um den 
Mittelwert, dass positive und negative Abweichungen ziemlich gleich häuhg sind 
und dass die Abweichungen nach ihrer Grösse ziemlich regelmässig abnehmen, Sie 
verhalten sich also ähnlich wie Beobachtungsfehler, wenngleich sie ganz anderen 
Ursprungs sind. 

Es liegt dies in der Natur begründet. Jedem (Jrt kommt eine bestimmte Tem- 
peratur zu (sei es Mittelwert oder Scheitelwert, von letzterem später), welche durch 
seine geographische Lage gegeben ist, soweit wir von fortschreitenden Änderungen 
in der Intensität der Sonnenwärme selbst abseheu können, was vor der Hand für 
so beschränkte Zeiträume wie einige fralirhundert<‘ gestattet ist. Cyklische Ände- 
rungen der Sonnenstrahlung kommen nicht in Betracht, wenn die Mittelwerte volle 
Cyklen umfassen. Die Umstände, welclie die ^rem})eratiir eines Ortes bedingen, 
bleiben konstant. Die Sonnenstrahlung, die Umgebung, Land oder Wasser, die 
Meeresströmungen , die Höhenlage bleiben dieselbe für den gleichen Ort, auch 
bei den Luftströmungen haben die ältesten Beobachtungen und Nachrichten 
keine systematische Änderung erkennen lassen. Es ist also für jeden Ort eine 
Tendenz vorhanden, welche zu einem bestimmten Mittelwerte (oder Scheitelwert) der 
Temperatur hinzieht, und dies bedingt, dass die grösseren Abweichungen von der 
dem Orte seiner Lage nach zukommenden Temperatur in geringerer Anzahl Vor- 
kommen als die kleineren, somit eine Analogie mit den Messungsfehlorn vorhanden 
ist. Daher ist man zur Aufstellung eines Mittelwertes der ^I.^emperatur vollkommen 
berechtigt und, mit gewissen Vorbehalten, auch zur Anwendung der Fehlcrrechnung 
nach den Gesetzen der Wahrsclieinlichkeitsrcchnung auf denselben. 

In Hinsicht auf die oben kurz erwähnten oft ausserordentlich grossen zeit- 
weiligen Abweichungen der Temperatur von dem Mittelwert ist es aber dpeh nötig, 
sich Recbenscliaft darüber zu geben, welclie Bedeutung dem letzteren zukommen mag. 

Ein Beispiel für die Verteilung der Abweichungen der Temperatur von dem Mittelwert g(‘b(‘n 
folgende Zahlen ‘‘^): 


Häufigkeit bestimmter Abweichungen der Jahrestemperatur vom lüOiährigen Mittel (lO.G) 

zu Paris (1757—1880) 


Grösse 

0.0— 0.2 

0.3— 0,5 

0.6— 0.8 

0.9— 1.1 

1.2— 1.4 

1.5— 1.7 

1,8— 2.0 

SumuK 

Positiv 

18 

19 

13 

8 

4 

2 

1 

65 

Negativ 

20 

17 

11 

11 

4 

1 

1 

65 

Summa 

38 

36 

24 

19 

8 

3 

2 

130 


1) Die Aufzeiclnmngen von Tycho Brake auf der Insel Hvoen (Uranikorg) J582— 1597 lassen lavino Änderung 
der Windverhältnisse innerlialk 400 Jahren erlceimen. Der Monsunwoehsol im Arakisohon Meer ist nodi ganz 
der gleiüko, wie zu den Zeiten Alexanders des Grossen. Geologiscke Perioden akor kommen hier nicht in Botraclit. 

Üker die Präge, wie weit die Verteilung der Akwoichungon metoorülogischer Einzolworto von dem 
Mittelwort sich jener der zufälligen Pelüer oder der Bookachtungsrehler nähert, existieren zahlreiche üuter- 
sncliungen, namentlich von Quetelet, Plant am our etc. In neuerer Zoit hat man mehr die HystematisGh< 3 U 
ünterscliiede der Temperaturakweichungen von jenen der zufälligen Pohlor in den Vordorgrund göstellt, und ist 
vielfach geneigt, die Anwendung der gewöhnlichen Fehlorborechnung auf dieselben zu kostroiten. Hier kann 
auf diese Präge nicht näher eingegangon werden, aber einige Littoraturiiachwoiso mögen hier stehen. Ad. Quete" 
lot, Lettre sur la tliöorie des prokakilites. Bruxelles 184G. Variations pöriödiq^uos et non pöriüdiq,ues de la 
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Man sieht, dass in langjährigen Beobachtungsreilien die Abweichungen der 
einzelnen Daten vom Gesamtmittel sich ziemlich genau so vei halten wie zufällige 
Fehler 

Untei suchung ubei die Beiechtigung dei Anwendung der Satze der Walii- 
scheinlichkeitsi eclinung auf die meteoi ologischen Mittelweite Cornu hat ein eiii- 
faehes und elegantes Verfahien angegeben, um zu piufen, ob die Abweichungen vom Mittelwert dom 
G-esetze der zufälligen Fehler so weit entspiechen, dass dei wähl schemhche Fehlci aus denselben 
nach den Regeln der 'Wahrschemlichkeitsiechnung abgeleitet weiden kann i) 

Der Satz von Coinu lautet Wenn die Abweichungen (e) einei Reihe von Zahlen dem Gesetze 
der zufälligen Fehlei Genüge leisten, so ist das doppelte Quadiat des mittleien Fehlers E, also 

2 - — dividiert duich das Quadiat des durchschnittlichen Fehlei s (der mittlei en Abweichung), 

d 1 v^ gleich dei Zahl 7t oder gleich 3 1416 

Wenden wir nun diesen Satz auf die Abweichungen einiger Tempeiatm mittel von ihien allgo- 
in einen Mittel weit an 

Die SOjahiigen Mittel (1831 — 1880) dei diei Wmteimonate für Wien ergehen 
^£2 Dezemhei 4618 Januar 3315 Febiuai 452 5 

V „ 2 38 „ 199 „ 2 41 

2E^ v2 „ 3 33 „ 3 41 „ 318 

Das Mittel 3 31 weicht doch nui um 51/2 Pioz von dei Zahl 7 t ah, was fui nui 50]ahnge 
Mittel wohl genügend scheint Die Abweichungen von 125 Wmteitempeiaturen von Wien (1775 bis 
1899) geben 311, die Abweichungen dei Sommeitempei atmen 3 25, Mittel also 318 Längere Be- 
ohachtungsieihen und Jahresmittel nähern sich noch viel mein dem tlieoi etischoii Wert, z B Jahres- 
mittel dei Temperatui 

Paris (1767--1886) v£3== 67 88, v = 0574, 2E2 v2 = 3 20 

Mailand (1763—1872) ^£2 -= 5365, v = 0563, 2E2 v^ = 3 11 

Diese Quotienten weichen nm mein wenig von tt ah 

Voi ausgreifend mag diese Piobe auch gleich auf Luftdiuckmittel angewendet weiden Die 
ISOjahrigen Luftdruokmittel des Januai zu Paris liefern, trotz ihier aussei oi deutlich giossen 
Veianderlichkeit, schon fast genau den Weit von 7t Es ist tur dieselben 

Luftdruckmitel des Januar 1767— -1880 2237 0, v = 3 47, 2E2 v^ = 3 13 

(ohne 1886 sogai 3 14) 

Man wild diese Pi oben fui genügend halten, um den Satz aufstellen zu können, dass auf lang- 
jährige Temperatur- und Luftdiuckmittel die Regeln dei Wahischcmlichkoitsrechnung legitim an- 
gewendet werden dürfen Die Prüfung fm Niederschlagsmittel folgt spatei 

Es ist violfacli voiteilliaft zu einer bestimmten Vorstellung von dci beiläufigen 
Fehlei grenze eines meteorologischen Mittelwertes zu gelangen Zu diesem Zwecke 


tompoiature Atad R de Belgicjue 1853 Tome XXVIII Memoires Motooiologie de ’belgiq.uo Brii\ülles 1867 
S 30 eto, - Plantamour, Nouvelles dtudos sur Li climat de Genöve Genfevo 1876 S 15 otc — Lamont, 
Die Bedeutung’ antlimetiscker Mittelwerte in der Meteorologie Zeitaclir f M B If 1867 S 241 

1) Cornu m den Annales de l'Observ de Paria XIII 1876, s auch Violle, Lehibuoli der Physik B I 
1 Teil S 24 Die Gleichung der Kurve, welche die Verteilung der Haufigheit y der zufhlligon Fehler x naih 
Ihrer Grosse daistellt, ist hek.inntlich y = ae-^^®^^ m welcher a und h Konstante sind, und h speziell em 
Mass der Präzision der Messungen oder Beobachtungen ist Das Mittel allei Abweichungen ohne Rücksicht auf 
daa Zeichen oder dei durchs ehni tt liehe Fehler, uiisQi V, ist gleich' — der mittlere Fehlei (E) ahei 

wird bekanntlich ausgedruckt duich hY tz 

E = |/£li±iZ±2jlZ oder y ^ , 

wenn fi die einzelnen Abweichungen und n die Anzahl der Beobachtungen bezeichnen Der Wert dieses mittleren 

Fehlers als Funktion von h ist aber E = Soweit müssen wn aut die Ergebnisse der Wahisehoinlichkeits- 

reohnung verweisen 

Es ergiebt sich somit unter der Voraussetzung, dass die Abweichungen der einzelnen. Messungen 
oder Daten das Gesetz der zufälligen Fehler befolgen, nachstehende Beziehung zwischen dem duichsehnittlichen 
Fehler v (der mittleren Veränderlichkeit) und dem mittleren Fehler 

ebenso y^Tt = ~ , somit = 7t 

Dies ist der einfache Satz, welcher dazu dienen kann, zu prüfen, ob die Abweichungen den Gesetzen dei 
zufälligen Beobachtungsfehler genügend entsprechen 
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leistet eine Formel die besten Dienste, welche Fechner aufgestellt hat, und von 
der auch schon vielfach Anwendung in der Meteorologie gemacht worden ist. 

Bezeichnen wir die mittlere Abweichung (mittlere Veränderlichkeit, mittlere 
Anomalie, wie oben) mit v, mit n die Zahl der Fälle, aus welchen das Mittel be- 
stimmt wurde (Anzahl der Jahrgänge z. B.), so ist der wahrscheinliche Fehler des 

1*1955 

arithmetischen Mittels = -~j==z: X v. 

y2n— 1 

Diese Formel vermeidet die Bildung der Quadrate der einzelnen Abweichungen, 
welche die Bessel-Gausssche Formel^) erfordert, und gestattet die Verwendung der 
in mehrfacher Hinsicht schon an sich nützlichen „mittleren Abweichung“ auch zur 
Fehlerberechnung. 

Man kann den Faktor, der mit der mittleren Abweichung zu multiplizieren 
ist, in eine Tabelle bringen und schätzt dann besonders bequem den wahrschein- 
lichen Fehler eines Mittelwertes, wenn die mittlere Abweichung gegeben ist. 

Die mittlere Abweichung eines Wintermonates in Wien ist oben zu 2.33, die eines Sommer- 
monates zu 1.23, die des Jahresmittels zu 0.72 angegeben worden, der wahrscheinliche Fehler des 
100jährigen Monatsmittels ist daher im Winter 0.20®, im Sommer 0.10®, der des Jahresmittels O.OG». 
Der wahrscheinliche Fehler der 118jährigen Tages mittel ist zu Petersburg im Januar durchschnitt- 
lich noch 0.47®, im August 0.18 (Wahlen). 

Der wahrscheinliche Fehler des Mittels ändert sich im Verhältnis der Quadratwurzel aus der 
Anzahl der Beobachtungen “t) (Jahrgänge). Der Fehler eines 20jährigen Temperaturmittels in der 
Gegend von Wien ist deshalb }/l00 r W, d. i. 2.24 mal so gross, als der des 100jährigen Mittels; 
20jährige Mittel der Wintermonate sind deshalb noch um ca. unsicher. 

Man kann ferner fragen, wie viel Jahrgänge sind nötig, um einem Mittelwert 
einen bestimmten wahrscheinlichen Fehler zu sichern, z. B. den wahrscheinlichen 
Fehler von 0*1^. 

Man erhält die Zahl von Jahrgängen, die zu einem wahrscheinlichen Fehler von 
04® erforderlich sind, genähert, wenn man das Quadrat der mittleren Abweichung mit 
72 multipliziert So ist z. B. das Quadrat von 0 7 2 gleich 0*52, somit erhält man 
aus rund 40jährigen Beobachtungen das Jahresmittel von Wien auf +0*1®. 

Für W i e n erhält man nach dieser Itegel die erforderliche Zahl der Jahrgänge für die Winter- 
monate ca. 400, für die Sommermonate 100 Jahrg'änge. Für Westsibirien, wo v im Winter 3.3, 
im Sommer 1.15 ist, erh*ält man: Zahl der Jahre im Winter 790, im Sommer 95 Jahre. In Batavia 
dagegen, wo v im Mittel nur gleich 0.30 ist, erh’ält man die Monatsmittel schon aus 0.09 x 72 == C 
bis 7 Jahrgängen bis auf HhO.l®. 


q Fecliiiör, Poyg. Annalen der Pliyaik. Jubolband 1874. S. Gl. — Helmert, ABtronomische Nach- 
richten. 1876. Nr. 2096 u. 2097. 

2) Wahrscheinlichor Pehlor = 0.6745 «2; (n — -wo e die einzelnen Abweichungen, deren Summe ohne 

Rücksicht auf das Zeichen, dividiert durch n, unser v, die mittlere Abweichung ist. 

®) Die folgende kleine Tabelle enthält die Worte des Faktors 1.1955 : )/2n — ■ 1 , mit welchen die mitt- 
lere Veränderlichkeit v zu multiplizieren ist, um den wahrscheinlichen Fehler zu erhalten. 


n 

0 

1 

2 

3 

4 

5 

6 

7 

8 

9 

20 

0.191 

0.187 

0.182 

0.178 

0.174 

0.171 

0.167 

0.164 

0.161 

0.158 

30 

0.166 

0.153 

0.151 

0.148 

0.146 

0.144 

0.142 

0.140 

0.138 

0.136 

40 

0.134 

0.133 

0.131 

0.130 

0.128 

0.127 

0.125 

0.124 

0.123 

0.121 

50 

0.120 

0.119 

0.118 

0.117 

O.llG 

0.114 

0.113 

0.112 

0.111 

0.110 

Für 25 Jahre ist 

z. B. der Faktor 0.171. 

Für 








60 


70 

80 

90 

100 Jahre 





0.110 

0.102 

0.095 

0.089 

0.085 





Die wahrscheinlichen Fehler W und W' verhalten sieh verkehrt wie die Quadratwurzeln aus der Zahl 
der Beobachtungen, somit: W : W' — ]/n' :l/n, und n=(n'W'2) : W^. Setzen wir W=0.1®, so wird n=5l00n'W'2. 
Setzt man für W' die Fe ebne rache Formel ein, so kommt: 

n = 100 [n' : (2n' — 1)] (1.1955)2 . 

Der Faktor von v2 nähert sich, wenn n' über 20 steigt, rasch der Grenze von 71.5, so ist für n' = 20, 73.3, 
n' = 30, 72.6, man kann somit rund 72 setzen. 
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Solche Eeclinnngseigebnisse sollen nicht mehr bedeuten, als die 
beiläufige Gi ossenoi dnung dei Daiiei dei Beobach tu iigspei ioden an- 
zugeben, die in veischiedenen Klnnagebieten mit veiscliiedeiier Verandeilichkeit 
der Monatsmittel notig waie, um den Mittelweiten beiläufig gleiche Sicherheit zu 
geben Man wiid durch sie daian eiinneit, dass in den gemässigten und höheren 
Breiten die Monatsmittel aus langen Beobachtungsperioden duich das Ilinzutrcten 
ncuei Jahrgange immei noch m dei eisten Dezimale Veiandeiungen eifahien können. 

3 Eeduktion dei Tempei atiii mittel auf gleiche Pei ioden Die voi 
hm nachgewiesene giosse Veiandeilichkeit auch noch der Monatsmittel der Tem- 
peiatui veilimdeit, dass Beobachtimgseigebmsse aus veischiedenen Jahigangen, 
mimentlich wenn, wie das oft dei Fall ist, die Anzahl derselben nicht sehr gioss 
ist, immittelbai mit einandei verglichen weiden können Man weiss dann nie, ob 
der Unterschied der Tempciatur zweier mein oder mindei benachbaitei Oite ein 
leellei ist, odei ob er nui auf dei Veischiedenheit des Tempei atmchaiakteis dei 
Jalii gange beruht, aus denen die Mittelweite abgeleitet woiden sind »fe nahei 
sich die Ölte liegen, je kleinei die wnklichen Tempei atuiuntei schiede dei selben 
sind, desto störender macht sich dic‘'ei Umstand geltend, denn desto gcnauei sollten 
die Tempei atiirmittel sein 

Es giebt aber einen Weg, tiotz der Unsicheiheit dei Tempei atiii mittel sedhst, 
doch die Tempei aturdiffeienzen zwischen nicht zu sehr entfeinten und vei schieden 
gelegenen Oiten bis auf +0 selbst aus kinzeien Beobachtungsicihen festzustellen 
Dies kann durch gleichzeitige (koiicspondieiende) Beobachtungen an beiden Orten 
geschehen 

Es wai Lamont, dei zueist auf den Umstaud hmgewiesen hat, dass trotz 
der Verandeilichkeit der Temperatuien selbst doch die “Untei schiede dei selben an 
bcnachbaiten Oiten bemeiken&wert konstant bleiben „Vei gleicht mau die Beobach- 
tungen zweier nicht zu weit von emandei entfeintei Oite, so ist der Untei schied 
(oder das Veilultnis) duich physikalische Gesetze genau bestimmt, also eine meteoro- 
logisclie Konstante im strengen Sinne des Woites, und die zufälligen Abweichungen 
sind so beschaffen, dass sie ebenso leicht und ebenso häufig auf die positive als 
auf die negative Seite fallen Diesei Weg, die , Methode dei koirespondi eienden 
Beobachtungen^, ist der geeignetste (sagt Lamont), um die Metcoiologie als mathe- 
matische Disziplin auszuhilden “ 

Das folgende Beispiel wird diese Methode und die Vorteile ihici Anwendung 
klar machen Wir wollen annehmen, dass es sich dämm handelt, aus zehnjahiigen 
Beobachtungen zu Krems an dei Donau (55 km von Wien) duich Vergleich korie- 
spondierender Beobachtungen ein noimales Dezembei mittel für Kiems abzulciten 
Die eisten Kolumnen enthalten die Eechnung selbst, die stets notig ist, die andeien 
sollen die Vorteile derselben er lautern 


Dezembei mittel, Diffeienzen und deien Abweicliungen 


Jahr 

1875 

1876 

1877 

1878 

1879 

1880 

1881 1882 

1883 

1884 

Mittel 

Krems 

—19 

14 

—02 

—25 

—80 

39 

01 * 12 

07 

1 4 

-_0 4 

"Wien 

—17 

21 

00 

—18 

—73 

39 

08 17 

1 1 

20 

—01 

Diffei enz 

—02 

—07 

—02 

—0 7 

—07 

00 

—0 7 —0 5 

—04 

—06 

— 0 47 

Abweichung 

03 

—02 

03 

—02 

—02 

05 

—02 0 0 

01 

—01 

—0 21 

Krems 

—15 

18 

Abweichung der Temperaturmittel selbst 




02 

—21 

—76 

43 

05 16 

1 1 

18 

2 25 


1) Lamoat, Die Bedeutung aritlvmetiseliei Mittelwerte in der Meteoiologie Met Z II 1867 S 345 
u 246, und Jalirbucli der k Sternwarte liei Munolien 1839 S 260 
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Die mittlere Veränderliclikeit der Temperatiirdifferenzen zwischen Krems 
und Wien ist zehnmal kleiner, als die der Temperaturmittel selbst, der wahrscheinliche 
Fehler des zehnjährigen Dezembermittels von Krems ist 2-25 X 0-274 = + 
jener der Temperaturdifferenz bloss 0*21 X 0-274 = +0-06. Lamont hat 
daher recht, auf die grosse Konstanz der Temperatur differenzen hinzuweisen. Während 
das Dezembermittel 1880 von jenem des Dezember 1879 um nahe 12^ verschieden 
ist, hat sich die Temperaturdifferenz gegen Wien nur um 0-7® geändert. Die 
mittlere Temperaturdiiferenz eines Monatsmittels zwischen Orten, die ähnlich gelegen 
und nur etwa 60 km von einander entfernt sind, kann man schon aus vier bis fünf 
Jahrgängen bis auf 0*1^ genau erhalten. 

Da die mittlere Temperaturdifferenz des Dezember von Krems gegen Wien 
— 0.47 ist, das 50jährige Dezembermittel von Wien aber — 0-20 ist (Periode 
1831 — 1880), so ist das öOjährige Dezembermittel von Krems — 0-67. Die Ee- 
obachtungen der fünf Jahre 1875 — 1879 selbst geben — 2*2 die folgenden fünf 
Jahre 1-5®, man sieht, wie nötig die Reduktion auf eine gleiche Periode ist. 

Das fünfjälirige Januarmittel von Wien 1847 — 1851 war — 4.1”, das näcliste (1852-— 185G) da- 
gegen —0.5”*, Februar 1838—1842 — 2.5, dagegen 1848— 1852 +2.0”, ja 1SG6—18G9 sogar 4.6”-, selbst 

Kelinjäbrige Mittel sind noch selir verscliieden : Januar 1841 — 1850 — 2.4, dagegen 1851 — 18G0 0.7 

Februar 1851 — 18G0 — 0.4, dagegen 18G1 — 1870 1.5” u. s. w. ’ 

Die Reduktion der Teinperaturmi ttel auf eine gleiche Periode ist 
ein unerlässliches Erfordernis, wenn man vergleichbare Mittel erhalten 
will, andernfalls setzt man sich den grössten Irrtümern aus, namentlich wenn man 
die Temperaturen benachbarter Orte mit einander vergleicht. \) 

4. Beständigkeit der mittleren Jahrestemperatur eines Ortes. 
Scheinbare Änderungen durcli Lokaleinflüsse. „Stadttemperaturen.“ 
Die ältesten einigermassen vergleichbaren Temperaturboohachtungem reichen kaum 
hinter die Mitte des 18. Jahrhunderts zurück. Die Temperaturmittel aus dom 
18. Jahrhundert und selbst jene aus dom Beginn des 19. Jabrlmndcrts lassen sich 
meist nicht strenge vergleichen mit den Ergebnissen der neueren Beohachtungsrcilien. 

Man soll die Eeduktion immer so vonielnnnn , wie oben gezeigt ^vorden ist, und sieb nicht mit 
den Differenzen der gleicbzoitigeii fünf- oder zo h n j iihrigo ii Mittolworte selbst bognügeu. 
Die Bildung der o i n z e 1 n o n Differonzen gowillirt eine ausserovdentlicli wertvolle Kontrolle, sie gestattet Dniclc- 
und Rocbenfeblor aiifzufinden und gowäbrt durch die dabei erlangte Kenntnis der VerUridorlidikoit der Diileronzen 
selbst ein siclieros Urteil -über die Verlilssliclikeit des Mittels der Dillbrenzon oder die Güte der Boobuelitungen. 

Man soll ferner als VergloicbsHtation bei der lloduktion dev Mittel aus einer kurzen BiMjbaditungsroilie 
auf eine längere Normaliierlode einen Ort willilon, der iiiclit zu weit entfernt ist und eine illuiliche Lago bat. 
Nie soll man zur Keduktion der Tomporatur, der Winiorrn. »uzte vor allen, oiiio Thalstation mit einer Station auf 

einem Hügel oder Abhang vergleicbon, .stets nur Thal mit Thal, BorgabUang oder Gipfel mit Bergabhang. Im 

Sommer ist die Lage weniger entscheidend. Wie weit mau bei der Walil einer VorgleichsHtatioii gehen darf, 
zeigen die folgenden Eolationen, die ich für Mitteleuropa gefunden habe. Bezeichueu wir mit E die Entfernung 
in Kilometern, mit dh den Höhenunterschied in llektometnrn, so bestehen für dieZunalimo d(i r Vo rän d er- 
lich k eit Y der Temperaturdifforoiizen (Monatsmittol) mit Zunahme von E und dh boih'luüg^' die folge lulen 
Gleiohmffan; y ^ 0 32 + 0.00180 B + 0.01117 dh 

Sommer V = 0.25 + 0.0008G E + 0.0138 dh 

Allg. Mittel V — 0.28 + 0.00131 E + 0.0283 dh 

Selbst wenn die Orte lOO und 200 km von der Normalstatioii entfernt sind, genügen für die Wlntermonate 
18 und 33, für die Sommermonate 8 und 13 Jahre, um die mittloro Differenz auf 0.1” sicher zu erhalten. Mau 
erreicht durch die Methode der korrespoudierendeu Differenzen aus relativ wenigen Jahrgängen eine Genauigkeit 
in den Temperaturdifferenzen der Orte eines Landes, die auf anderem Woge durch die längsten Boobachtung.s- 
reihen nicht zu erzielen wäre. 

Eine eingehende Unter-suchung und Darstellung dieser Methode und der Veränderlichkeit der Tomporatar- 
differonzen findet man in meiner Abhandlung: Die Temperaturverhältnisso der österreichi, schon Alpenländer. 
I. Teil. Sitzungsberichte der Wiener Akademie. Math.-nat. Kl. II. Abt. Nuv. 1884. ß. XC. S. 622—661. 
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Abgesehen davon, dass für die alteren Beobachtungen selbst die Thermoraeterskalen, 
spater immer noch die Thermometeikorrektionen und namentlich deren Änderung oft 
nicht genau bekannt sind, hat man bei Beginn der Tempeiaturbeobachtungen auf die 
Wahl der Beobachtungstermine, sowie namentlich auf die richtige Aufstellung der 
Thermometer weniger geachtet, als dies spater als unumgänglich notwendig erkannt 
worden ist Die Deduktion der Mittel auf wahre Mittel ist deshalb schwierig, 
und es zeigt sich meist ein erheblicher Einfluss der Umgebung auf die Temperatur- 
mittel Dieselben sind zumeist etwas zu hoch 

Es ist daher vergeblich, nach säkularen Temperaturperioden zu suchen Die 
besten und ältesten Beobachtungsi eihen geben keine Veranlassung, eine Änderung 
der Jahresmittel der Temperatur oder auch eine Änderung des Charakters der jähr- 
lichen Periode anzunehmen Es zeigt sich weder eine Zunahme noch eine Ab- 
nahme der mittleren Jahrestemperatur in den letzten zwei Jahi hunderten Auch 
alle indirekten Zeugnisse sprechen zumeist dafür, dass in historischer Zeit überhaupt 
keine fortsch leitenden Änderungen der Jahrestemperatur iigendwo vorgekommen 
sein durften 

Einige dei ältesten und längsten Keihen von Temperaturbeobachtungen findet 
man in dei Anmerkung^) erwähnt In Bezug auf Petersburg kommt Wild zu 
dem Schlüsse, dass die Mitteltempeiatur in den letzten 128 Jahren (1752—1879) 
sich nicht bleibend einseitig verändert hat, dass aber längere Eeihen durchschnitt- 
lich kalteier Jahie mit waimeren abwechseln und dass ausserdem die mittleie 
Temperatur von je fünf Jahren in Peiioden von etwa 23 Jahren zu- und abnimmt, 
wobei aber die Amplitude dieser Schwankungen von 1—2® variiert (Temperatur- 
verhaltnisse des Eussischen Eeiches, S 276 — 279) 


1) Laliire ‘begann m Paus 1664 seine gelegontlielien Temperatnrnotierungen ini Innein der Siilo des 
Observatoriums 

2) Paris 1757—1886 Renou, Annales du Bureau Central Met de Piance Anneö 1887 T I’ S a 
Met Z 1891 S 61 

London 1763—1892 Bueban, Journal Seottish Met Soc III Ser Vol IX S 213 
Edinburgh 1764— 1896 Mo ssinann, The Met of Edinburgh Tranaactions of theR Soe.E Vol XXXVIII 
u XXXIX, und Buch an, Journal Soottish Met Soo Vol IX p 224 (1704—1894 ) 

Petersburg 1743—1878 Wahlen, Der jhhrl Dang d Temperatur in St Petersbuig nach llSjhhngon 
Tagesmitteln Rep f Met B VH Nr 7 (1881) Wahre Monats- und Jahresmittel Wild, Tompeiatui Verhält- 
nisse des Russischen Reiches S 276 

Kopenhagen V Willaume-Jantzen, Met Obs i Kjobonhavn Kopenhagen 1896 Monats- und 
Jahresmittel 1768—1893 

Berlin 1719—1866, mit einigen Unterbrechungen 138 Jahre, jetzt also schon über 170 Jahre, hei Dovo 
Basel 1755— 1794 Schweiz Met Booh 1869 S 563, 1827—1866 ebenda 1868 S 93, ohne Jahresmittel 
Wien 1775—1874 Jelineh, Über die mittlere Temperatur von Wien Sitzungsberichte d Wionor Akad, 
Dez 1866 LIV B Hann, Die TLmperatur von Wien nach 100 jährigen Beobachtungen Sitzungsberichte d 
Wiener Ahad LXXVI Nov 1877 

Turin 1753—1890 J B Rizzo, II Chma di Tormo Memone della R Acc di Toiino Sei 11 
Tum XLIII (Tormo 1893 ) Monats- und Jahresmittel 1753 — 1890 

Lnnd Tidhlom, Resultate meteorologischer Beobachtungen an der Sternwarte zu Lund Lund 1870, 
Tamperaturmittel 1753—1870 mit Luchen, heine Monatsmittel, nur ötägige Mittel und Jahiesraittel, gosondeit 
für die Morgen-, Mittag- und Abendbeohachtung 

Mailand , Celo na, Yariaziom peiiodiche e non penodiche della Temperatura nel clima di Milano Publ 
d R Oss dl Brera Mailand 1874 Jahresmittel und fünftägige Mittel 1763—1872, keine Monatsmittel 

Die Eigehnisse langjähriger Temperaturanfzeichnungen findet man zusammengestellt bei Dove Die nicht- 
periodischen Veränderungen der Temperatur I —V Ahh der Berliner Akademie 

Anschliessend Meran mag auch passend verwiesen werden auf die Schuften G Hellmann, Die An- 
fänge der meteorologischen Beobachtungen und Instrumente Himmel und Erde II Berlin 1890, und Fr Trau - 
müllex, Die Mannheimer Meteorologische Gesellschaft 1780—1795 Leipzig 1885 C Lang, Die Bestrebungen 
Bayerns auf meteorologischem Gebiet im 18 Jahrhundert Sitzungsberichte d Münchener Akad 1890 B XX 
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Die 138jälirigeii Temperaturaufzeicjhmmgen zu Turin, die Eizzo bearbeitet 
bat, zeigen desgleichen keine Änderung der Mitteltemperatur, wie folgende zebn- 
jäbrige Mittel (nach v. Bebber) belegen. 


Periode 1753—1760 1761—1770 1771—1780 1781—1790 1791—1800 1801—1810 1811—1820 Mittel 

Temperatur 11.78 11.93 12.12 11.94 11.65 11.51 11.86 11.82 

Periode 1821—1830 1831—1840 1841—1850 1851—1860 1861—1870 1871—1880 1881—1890 Mittel 

Temperatur 11.45 11.40 12.37 12.06 12.33 11.82 11.75 11-88 


Eizzo glaubt, eine 19jäbrige Periode in der Aufeinanderfolge wärmerer und 
kälterer Jabre konstatieren zu können.^) 

Die Temperaturmittel von Paris seit 1757 lassen desgleichen auf keine Ände- 
rung der Temperatur^) scbliessen. 

Aus Amerika haben wir die Temperaturbeobachtungen zu Newhaven (41® 18 
nördl. Br.) (Gönn.) von 1779 — 1865, welche Loomis diskutiert hat. Nimmt man 
die Mittel von 1779 — 1819 (41 Jahre) als erste Serie und jene von 1820 — 1865 
(45 Jahre) als zweite, so zeigt sich kein merklicher Unterschied. 


Winter Frühling Sommer Herbst Jahr 


letzter erster 
Frost 


letzter erster Apfelbäume 
Schnee blühen 


1779 — 1819 — 2.1 8,2 21.1 10.8 9.5 19. Mai 22.Sept. SO.März 24.Nov. 13. Mai 

1820 — 1865 —2.0 8.2 20.7 10.7 9.4 19. Mai 20. Sept. 28.März 26.Nov. 12. Mai 


Eecht bemerkenswert ist, dass auch der Eintritt und das Ende des Winters 
ersichtlich keine Änderung erfahren hat. Der Hudson fror bei Albany (42® 39" 
nördl. Br.) im Dezennium 1791 — 1800 am 17. Dezember zu, 1881 — 1890 am 
14. Dezember, im Mittel von 102 Jahren am 16. Dezember (und bleibt drei Monate 
gefroren in der Breite von Nordspanieu und Mittelitalien). 

Cb. Schott kommt bei einer eingehenden sorgfältigen Diskussion der Er- 
gebnisse aller älteren Temperaturbeobachtungen in den Vereinigten Staaten und 
Kanada gleichfalls zu dem Schlüsse, dass in den letzten 100 Jahren (vor 1870) 
die mittleren Temperaturen weder ein Sinken noch ein Steigen anzeigen, dagegen 
eine Aufeinanderfolge wärmerer und kälterer Perioden ohne bestimmte Dauer. ®) 
Wenn man trotzdem vielfach gefunden zu haben vermeinte, dass die mittlere 
Temperatur eines Ortes, von dem lange Eeihen von Temperaturaufzeichnungen vor- 
liegen, zugenommen habe oder niedriger geworden sei, so rührt dies von einer 
Änderung der Aufstellung des Thermometers oder einer Änderung der Umgebung 
desselben her, die oft so allmählich vor sich geht (Verbauung früher freier Gründe 
in Städten), dass sie unbeachtet bleibt. 


„Stadttemperaturen.^^ Im Innern von Städten oder innerhalb grösserer 
Häusergruppen findet man die mittlere Lufttemperatur fast ausnahmslos höher, als 
in der Umgebung im Freien, selbst bei günstigster Aufstellung der Thermometer. 
Wird die Aufstellung des Thermometers ausserhalb der Stadt oder ausserhalb eines 
Häuserkomplexes vorgenommen, so erhält man eine niedrigere Temperatur. Ander- 
seits kann auch durch Zubauten an einer früher freien Lage die höhere „Stadt- 
temperatur“ eintreten. Dadurch, sowie durch Änderung der Aufstellung der Thermo- 
meter überhaupt, erklären sich viele scheinbare Änderungen der Temperatur. 

Lamont hatte schon früh bemerkt, dass die Temperatur bei der Sternwarte 


1) Mut. Z. 1893. B. 28, S. 411. Die sälcularen Toinperatursela'waiilciingen ia Turin. Etenda. Litteratur* 
■beriolit S. 96. 

2) Met. Z. 1891. S. 64. 

») TaTjlGs of atmüsplieric Temperature. WaaMngton 1876. S. 310. 
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eihebhch niediiger sei, als m der Stadt Munclion Namentlicli Lat aber Renon 
die Tempel aturdiffeienz zwischen Stadt und Land in meliicren Unteisucluingon 
klargestellt ^ Die Hauptsache, meint er, wohl mit vollem Rechte, ist nicht so sehr 
die Glosse der Stadt, sondern die nächste Umgebung der Beobachtungsstelle Ei 
findet, dass die Jaliiestempeiatm an dei Steinwarte (deicn lange Beobachtiings- 
serio oben citiert und benutzt wuide) um 0 7® zu hoch ist Die mittloion und 
absoluten Tempeiatui minima sind in der Stadt viel hoher als auf dem Lande, um 
Mittag und nachmittags ist doi Untei schied geling odei gleich Null Alle spateren 
Beobachtungen haben dies auch bestätigt 

Polgendo Zahlonweito eilautern das Gesagte nahei 


''rempeiatuidiffoi 

enzen 

in Paiis 

(Stadt 

— Land) *) 


Stunde 



Mittg 

31 ^ 

6’' 9’‘ 

Mittel 

Wintcilialbjahr 

14 

0-6 

0 2 

03 

12 ] 5 

1 1 

Sommeibalbjalii 

2 3 - 

— 0 3 

00 

0 2 

0 8 2 5 

1 1 


Im Iiuliliiig (und Somniei) ist der Untei schied im allgomeinon am grössten 
(ca 1 6®), im Hei bst am kleinsten (0 7®), die Temjieiatur steigt im Picieii lascliei 
und sinkt in dei Stadt laugsamei, weil die ei kältete odei noch eiwaimte Umgebung 
(die Hausei) das Steigen wie das Sinken der Tempeiatui vci zögert, iin Finhling 
ist die Stadt (lelativ) kühl, im Hei bst warm 

Dasselbe gilt von Abend und Moigcn, die Tenijiei atui sinkt iii dei Stadt am 
Abend langsamer als im Fieien In Beilin betragt um 9'‘ abends der Wannouberschuss 
gegen die fieie Umgebung im Mittel 0 8®, im Fiuhliiig und Iloibst 1 2®, an ruhigen 
Tagen kann diese Tempeiatui differenz wohl 3® eii eichen 


gefunden tolgendo Tempei atui diftei enzen zwischen Boi Ini-SUdt und den Aussonst.itioiien 


Wiiitei 
Fl uhhng 
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Bei Im Wcumei als die Umgebung 
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Mittel 
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uuF.u ist dei Unteiscbied ganz unbedeutend, um 91i abends abei im Mittel 1 Ö'», dei bekannten 

Sommeiabeiide am diuckcndsten sind in dei Stadt Im Jahics- 
mitte ist Beilm wohl um 0 9« waimei als die Umgehung, aber die Stadttcnipeuitui von Lüm ist 
verselueden m verschiedenen Stadtteilen, wie auch liellminn gezeigt hat “ 


Man muss stets im Auge behalten, dass die Tempeiatnrmittel aus Städten 
(und fast alle alteien Bcobaclitungsreihen sind dieser lieikunft) um Vü gogcui 
1 // zu hoch sind Je günstiger die Theimometeianfstellung mnerhalh dei Stadt, 
desto kleinei ist die Diffeienz Die Tempeiatui bestimm ungen in der Umgehung 
einer Stadt können dagegen (seihst in den Monatsmitteln) bis auf nahe 0 1® uhei- 
einstimmen 


Munebener Sternwarte Bd Iir ö GLXII Die rempeiatm dei Stadt (.obl bei schlechtei 

Prinzip l Stem^^alt6 S auch Lamout, Uber versolnodeue 

rnnzipien in der Meteoiologie Kamtz, Rep II S 336 

P ^ ® ^ ^ 1862 S 105 T XVr 1868 S 83 

j Met Z 1895 B 30 S 38 Als Aussenstation ist Paie St Maar genummen 
Perlewitz, Das Wetter 1890 S auch ffiann, Klimatologie II Aufl BI S 33/34 
Met Z Zweigverems 1894 S auch Haun, Stadttemporatmon 

Stadt l.f / ^ t verschiedenen Punkten beobachteten Temperaturen von Wien- 

aer Wiener “xCü' »z 1851-1880) SxtzungsboucMo 

ß) Hann, Die Temperatur von Graz-Stadt und Graz-Land 


Met Z 1898 B 33 S 394 



Die iinperioclisclien Änderungen der Temperatur. 


113 


Ein Beispiel einer scheinbaren Änderung der Mitteltemperatur liefert Wien. Die 52 Jahrgänge 
1775 — 1826_ gehen 10.33°. Die 50 Jahrgänge 1827 — 1876 dagegen 9.69. Dass diese Änderung keiner 
wirklichen Änderung der Lufttemperatur entspricht, ergiebt sich aus dem Sprung in den Jahresmitteln 
um 1826, die sich daun auf diesem niedrigeren Niveau konstant erhalten und mit den jetzigen über- 
einstimmen, i) 

Die früher (S. 109) empfohlene Berechnung der Temper aturdifferenzen der ein- 
zelnen Jahrgänge gegen einen Nachbarort ist die sicherste und bequemste Methode 
zur Konstatierung von Änderungen der Lokaleinflüsse auf die Thermometer.^) 

Auf wie grosse Entfernungen hin die Differenzen der Jahresmittel der Temperatur für Ände- 
rungen der Aufstellung der Thermometer empfindlich hlcihcn, zeigt folgendes Beispiel: 

Differenzen der Jahresmittel der Temperatur 
1887 1888 1889 1890 1891 1892 1893 1894 1895 1896 1897 

Säntis — St. Bernhard 0.0 — 0.2 — 0.2 0.0 — 0.3 — 0.1 - — 0.3 — 1.2 — 0.9 — 0.9 — 1.0 

Säntis — Sonnblick 5.4 4.5 4.4 4.7 4.4 4.6 5.1 3.9 3,9 3.8 4.2 

Der mittlere Temperaturunterschied Säntis — St. Bernhard (Entfernung ca. 225 km) ist somit 
1887 — 1893 — 0,16, dagegen 1894 — 1897 — 1.00, der Säntis ist um 0.84° kälter geworden. Des- 
gleichen; Säntis — Somiblick (270 km) 1887 — 1893 4.62, dagegen 1894 — 1897 bloss 3.95, Säntis 
ist kälter geworden um 0.67°. ln der Thai hat sich herausgestollt, dass im Jahre 1894 das Thermo- 
meter auf dem Säntis an einen freieren Platz gebracht worden ist, wodurch das Jahresmittel der 
^V‘mper;hnr um 0.7.5° niedriger geworden ist. Man. sieht, wie einfach und empfindlich die Kontrolle 

d^,- ; ii der Jahresmittel gegen zwei Stationen ist. 

5. „Scheitelwertc“ der Temperatur, liäufigkeit gewisser Tempe- 
raturgruppen in ihrem Verhältnis zum arithmetischen Mittel. Statt nach 
der mittleren Temperatur kann man auch nach jener Temperatur fragen, welche 
innerhalb eines gewissen Zeitraumes am häufigsten auftritt. Man hat wohl früher 
stillschweigend angenommen, dass -beide zusammenfallen, wie dies bei dem arith- 
metischen Mittel von Beobachtungen oder Messungen ein und derselben Grösse der 
Fall ist, welche mit zufälligen Fehlern behaftet sind. Eine nähere Untersuchung 
hat aber gezeigt, dass dies bei meteorologischen Daten nicht der Fall ist. Zählt 
man die Häufigkeit mit der jede Temperaturgrupjie (nach Gradintervallen) innerhalb 
eines Monates auftritt, so findet man bald, dass die häufigste Gruppe in der Kegel 
nicht jene ist, welche der mittleren Temperatur entspricht. Man muss aber aus sehr 
vielen Jahrgängen die Häufigkeit der Tempcraturgriippen auszählen, um die häu- 
figste Gruppe für einen Monat auch nur einigermassen sicher bestimmen zu können, 
Man erreicht dies meist nur durch graphische Interpolation. Die häufigste Tem- 
peratur entspricht dem Scheitel der Kurve, welche entsteht, wenn man die Häufig- 
keitszahlen der Temperaturintervalle als Ordinaten auf einer Abscissenachse auf- 
trägt und die Endpunkte derselben durch eine Linie verbindet.^) 

Diese Häufigkeitskurve zeigt auch nicht ein gleiches Gefälle nach beiden Seiten 
hin, wie dies bei JBeobachtungsfehlern der Fall ist, wenn die Zahl der Beobachtungen 
sehr gross ist. 

In Mittel- und Nordeuropa sind im Winter die Temperaturen über dem Mittel 
etwas häufiger,' der Mittelwert liegt etwas unter der häufigsten Temperatur ^ im 


q Jelinek glaubte eine solmläre Tomporaturabnaliino zu finden, weil er die Jabrosmittol niebt gebildet 
bat. Z. f. Mot. B. II. S. 424. Die Voi-gloiebung der Jab res mit toi ist die wiobtigsto, nie zu ver- 
säumende Kontrolle für seboinbare Temperaturänderungon; die Monatsmittol lassen darüber noeb 
im Unklaren. 

2) Mobrere derartige Fälle einer Unterbreebung der ,, Homo gen ität^‘ der Tomperaturmittel habe icb 
auf diese Weise naebgo^viesen in den „Temperaturvorbältnissen der österreiebiseben Alponländer.“ 11. S. 28. 
Sitzungsberiebte d. Wiener Aikad. XCI. B. März 1885. S. 42D. Temporaturbeobaebtungen an Stationen in Städten, 
die mit Lokaloinflüsson behaftet sind, welche konstant bleiben, bobalton ihren Wort als „bistorisebe“ Stationen 
(Koppen), sie lioforn die Dokumonte für die Wittorungsgesebiebto. 

3} Hugo Meyer, Anleitung zur Bearbeitung meteorologischer Beobachtungen. Berlin 1891. S. 15 etc. 

Hann, Lebrb, d. Metoorologie. 8 
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Sommer verhalt es sich zumeist umgekehrt. Im Wintei gehen die negativen Ab- 
weichungen vom Mittelwert tiefer unter denselben hinab, als sich die positiven da- 
rüber erheben Da der Mittel weit der Bedingung genügen muss, dass die Summe 
der negativen und positiven Abweichungen von demselben gleich gioss ist, so wird 
der Mittelwert von den haufigeien, aber kleineren positiven Abweichungen, gegen 
die selteneren, aber tiefeien negativen Abweichungen hiniibei gezogen Auf dei 
einen positiven Seite fallt die Hauhgkeitskurve steiler ab, als auf der andern Seite 
welche den Temperaturgruppen unter dem Mittelweit entspiicbt, welche seltener 
auftreten, aber em grosseres Temperatur Intervall einnehmen Im Sommer verhält 
es sich umgekehrt; die grössten positiven Abweichungen gehen über die giossten 
negativen hinaus 

In tropischen Klimaten scheint der Scheitelwert mit dem Mittelwert zusammen- 
zufallen Zu Bombay ist z B die Diffeienz vön Oktober bis Januar nur 0 2 (Mittel 
niedriger), von Februar bis September 01 (Mittel hoher). 

In Berlin war z B 1848 — 1885 das häufigste Tagesmittel im Dezember 1^, 
das Monatsmittel 0 8, im Januar 1 Mittel —0 3, im Febiuar Mittel 1*2, 

ixn Sommer lag das häufigste Tagesmittel zwischen 17 und 18^ das Sommermittel 
aber war 18 2®, also hoher 

Die Ursache da^on hat man darin gefunden, dass im Klima von Europa die 
seltenen ganz heiteren Tage die aussersten Temperatur extreme bringen, im Winter 
die grössten Kältegrade, im Sommer die grösste Hitze, d h. die giossten negativen 
Abweichungen im W^inter, die grössten positiven im Sommer Auch von den grössten 
negativen und posrtiven Abweichungen der Monatstempeiaturen wurde früher ein 
analoges Verhalten naehgewiesen (S 102) und schon Dove hat dafür dieselbe Er- 
klärung geltend gemacht (Klimatalogischc Beitrage BUS 234) 

Die Berechnung der Häufigkeit der Temperaturen nach gewissen Intervallen 
bildet eine wertvolle Erweiterung und Spezialisierung der Kenntnisse von den Tem- 
peraturverhaltmssen eines Ortes, deren kuizester Ausdruck die Mittelwerte sind, 
welche letztere aber durch die „Scheitelwerte“ gewiss nicht ersetzt werden können 

Der grösste Ubelstand der häufigsten Temperaturen ist der, dass sie 
selten sind' Seihst für ganze Gradintervalle erreicht der häufigste Wert meist 
nicht Vio Zahl der Beohaehtangen Daraus ergicht sich auch, dass der 

Scheitel wert nur aus sehr langen Beohachtungsreihen mit einiger Sicherheit heiechnct 
werden kann, und daun gieht es immer noch sekundäre Scheitelwerto, die an einem 
Hachharorte den Hauptscheitel bilden kennen, wodurch dann der scheinbare Tempe- 
raturunterschied ganz benaehharter Orte leicht ebensoviele Grade erreichen kann 
als er in Wirklichkeit Zehntelgrade betragt. ’ 


S Met Z B 31 1899 S 314 

2) Die ausfulirliclie Tabelle der Häufigkeit ■bestimmter Temperaturen m Berlin von Perle Mit? findet 
man mMet Z 1888 B 23 S. 230, znglaieli auck IlUuflgkeitszalilen fnr andere Khniate diskntioit von Koppen 
S. 232 etc ^ ^ 

8) Näheres darüber findet man in dem oben citierton wichtigen Weikchen von Hugo Meyer, dann in 
der Met Z B 2^11 1887 S. 428 etc , vom gleichen Autor: Häufigkeit gegebener Tenipeiatuigrnppen in Noid- 
® 1^1 Häufigkeit beobacht Lulttomp in ibuer Beziehung /um Mittelwert 

derselben Koppen, ebenda S 230 etc Buys Ballot, Quart Jouin E Met Soe Vol XI lOG Mazelle 
Beziehungen zwischen den mittleren und wahrscheinhclisten Werten der Lufttemperatur Denkschriften d Wiener 
Akad LXII B 1895 Eingehende XJntexsuehung aller Verhältnisse In Triost Hegt der Mittelwert das ganze 
Jahr hindurch unter dem Scheitelwert, in Pola zumeist, mittlere Differenz in Tuest -1 07, m Pola -0 36 
Oktober und Marz haben an beiden Orten die grösste Differenz — S auch Met Z 1895 B 30 Litteratur- 
oericlit S 45 



Die unperiodischen Änderungen der Temperatur. II5, 

Sclion in unserem Klima dürften Beobacütmigen von ÖO Jahren bei -weitem nicht genügen, um für- 
die Wintermonate die Scheitel-werte einigermassen genau zu bestimmen, und diese 50 Jahrgänge müssten 
für alle Orte dieselben sein, denn die bequeme Methode der Beduktion auf eine gleiche Periode, die 
schon bei fünQährigen Beobachtungen sehr genaue Mittel-werte liefert, ist für Scheitelwerte nicht an- 
wendbar. Hat man die Scheitelwerte aus kürzeren Beobachtungsreihen für den gleichen Ort, so kann 
man daraus natürlich keine mehrjährigen Mittel bilden. Der jährliche Gang der Temperatur findet in den 
Scheitelwerten aus 10jährigen Beobachtungen noch keinen Ausdruck (s. unten Breslau). Schliesslich darf 
nicht übersehen werden, dass für die meisten meteorologischen Erscheinungen nicht die häufigste 
Temperatur die wichtigste ist, sondern die Temperatursummen, die Wärmemengen, und diese 
finden in den Mittelwerten ihren Ausdruck (auch beim Regen, bei der Bewölkung sind meist die 
Summen oder Mittel am wichtigsten, nicht aber die häufigsten Grade dieser Erscheinungen). 90 Proz- 
der Beobachtungen bleiben heim Scheitelwert unberücksichtigt. 

Damit man sich eine bestimmte Yorstellung machen kann von der Bestimmtheit, mit welcher 
die Scheitelwerte die Temperaturverhältnisse charakterisieren, findet man unter dem Text einige- 
Beispiele.^) 

6. YerändeiTiclikeit der Tagestemperatur (interdiurne Veränder- 
lichkeit). Im Spracligebraueb bezieht man die Veränderlichkeit auf den 

2) Zunächst gebe ich eine Tabelle der Häufigkeit der Tageamittel für dieselben zöhn Bezemberinonate, - für 
welche vorhiu die Tei-nperaturdifierenzen scwischen Krems und Wien aufgestellt worden sind. Bort fanden wir 
die grösste Bestimmtheit und Schärfe, hier Unbestimmtheit bis auf mehrere Grade, Selbst die (nach der Formel 
a -}- 2 b -f- c) : 4;) ausgegliebenen Häufiglceitszahlen gestatten noch keine sicliore Anfstellung der Scheitel-wert© 
innerhalb eines Gradintervalles, dieselben verstreuen sich -über 2 — 3 Gradintervalle, und dann erreichen sie bloss 
!> Proz. aller Tagesniittel ! 

In den Scheitolwerten für Breslau findet man dieselbe Unbestimmtheit. Einmal hat, in den zohnjährigen 
Mitteln, die 2 h-Nachmittagateniperatur ihren Scheitelwert im Juni, das andere Mal im Juli, die Unterschied© 

• betragen 5 ^, während die Mittelwerte di© regolniässigoTomperaturzunahmo vom Juni zum Juli zeigen und schon 
fast konstant sind in jedem der zehnjährigen Mittel. 

Biese kleinen Tabellen und Erörterungen sollen nur vor einer Überschätzung der Bedeutung und all- 
gemeinen Yerwendbarkeit der Scheitolwerte warnen, wozu eine Neigung vorhanden ist. 

Häufigkeit bestimmter Temperaturgruppen (Tagesmittal) im Bezember (10 Jahre, 1875—1884) 

zu Wien und Krems 


Tagesmittel 

10 Jahre 
unausgeglichen 
Wien 1 Krems 

1875- 

Wien 

4879 

ansgeg 

Krems 

1880- 

dichen 

"Wien 

-1884 

Krems 

10 J 

ausgej 

Wien 

rahro 

jliclien 

Krems 

8.9- 

-7 

(15) 

( 10 ) 

3.0 

2,5 

5.7 

5.0 

9.0 

9.0 

C.9- 

-6 

12 

12 

3.6 

4.5 

9.2 

7.7 

12.7 

13.2 

5.9- 

-5 

18 

17 

4.2 

5.0 

12.2 

12.0 

16.5 

17.0 

4.9- 

-4 

18 

22 

7.0 

6.5 

14.2 

16.2 

21.2 

21.7 

3.9- 

-.3 

31 

26 

10.7 

10.5 

15.7 

15.5 

26.5 

26.0 

2.9- 

-2 

26 

30 

11.3 

11.0 

16.3 

16.7 

37.5 

27.8 

1.9- 

-1 

27 

25 

11.2 

10,2 

16.3 

18.2 

37.5 

28.5 

0.9- 

-0 

30 

34 

11.2 

12.2 

16.2 

17.2 

37.5 

30.5 

- 0 . 1 - 

-1 

23 

25 

11,0 

13.0 

13.2 

13.5 

24.2 

26.5 

— 1 . 1 - 

-2 

21 

22 

11.7 

11.2 

10.2 

9.5 

22.0 

20.7 

— 2 . 1 - 

-3 

23 

14 

10.5 

8.2 

9.0 

7.0 

19,5 

15.2 

-3.1- 

.-4 

11 

11 

7.7 

6.0 

5.7 

5.0 

13.5 

11.0 

-4.1- 

-6 

9 

8 

6.2 

6.2 

3.0 

3.2 

9,2 

9.5 

-5.1- 

-6 

8 

11 

5.6 

6.7 

2.0 

2.7 

7.5 

9.5 

- 6 . 1 - 

-7 

5 

8 

5.2 

6.2 

1.2 

2.5 

6.5 

8.7 

-7.1- 

-16 

(33) 

(35) 

5.6 

5.7 

0.0 

0.0 

6.2 

7.0 

Mitteltemp. 

0.0 

—0.4 

— 1.8 

— 2.2 

1.5 

1.5 

0.0 

-0.4 


■Vergleich der Seheitelwoxte und Mittel-werte zu Breslau 186G— 1885 


1866-1876 

6 h 

2 h 

10 h 

1876-1885 

6 h 

2 h 

10 k 


Scheitel werte 



Scheitel-werte 


Juni 

13.2 

18.8 

15.7 

Juni 

12.2 

23.3 

18.8 

Juli 

15.6 

23.7 

20.3 

Juli 

14.1 

18.7 

15.7 


Mittelwerte 



Mittel-werte 


Juni 

14.1 

20.7 

16.1 

Juni 

13.9 

20.8 

16.5 

Juli 

15.8 22.8 

18.3 

Juli 

15.4 

22.2 

17.8 


Ausserordentliche Yerschiedenheit der Scheitelwerte in zehnjährigen Perioden, dagegen grosse Überein- 
stimmung der Mittel-werte! Man sehe besonders die Seheitelwerte von 2h an, in dem einen Bezennium 18.8,. 
im anderen 23.3, bei gleichen Mittelwerten. 
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Die unpeiiodisclien Änderungen der Tempeiatur 


W cclisel im Charakter sich unmittelbar folgender Teimine oder Zeitabschnitte, nicht 
auf die Yersehiedenheiten der Tempeiatui etc desselben Monats odei Tages in 
verschiedenen Jahrgängen, odei auf deren Abweichungen von einem Noiinalweri 
Die Verandeilichkeit dei Tempcratiii (oder Luftfeuchtigkeit), welche den Klimato- 
logeii, Biologen, Hygieniker mtei essiei t, ist die Veianderliclikeit von einem Tage 
zum nächsten, oder selbst von einer Stunde ziii nächsten. 

Ich habe die Veiandeilichkeit dci Tagestcmpeiatur von einem Tage zum 
folgenden für eine giosse Anzahl von Orten in allen Klimagebieten beicchnet und 
zwai auf zweierlei Weise, eistlich indem ich die Mittel dei Änderungen fiir jeden 
Monat aufsuclite, und zweitens indem ich die Häufigkeit von Tempeiatmanderungen 
bestimmter Grossen beiechncte In den letzteren Zahlen kommen die staikeren 
Änderungen, welche von grosserer Bedeutung, namentlich fui den Hygieniker sind, auch 
zui Geltung und Beui teilung, welche in den Mittelweiten nicht mehr hervortroten 

Von den Ergebnissen dieset Untersuchung können hiei am die wichtigsten 
kuiz angedentet werden 

Die Veränderlichkeit der Temperatur nimmt mit der geographischen Breite zu, 
sie ist im kontinentalen lOima grösser, als im inaiitinien, am grössten ist sie in 
Westsihirien und im Innern von Noidamerika und zwar im Horden der ümon 
und Kanada Sie folgt nicht ganz der oitliclien Verteilung der mittleren Ver- 
änderlichkeit dei Monatstemperatur So bähen z B Oxford, Leipzig, Wien, Lugan, 
in einer mittleren Breite von 50®, eine mittlere Vcianderlichkeit der Monatstompe- 
ratur von 1-8®, der Tagostemperatur von 2 0^, hingegen vier Oite in Hoidainerika 
in ähnlicher Lage unter (9^ südlicher) eine mittlcie Anomalie von 1 5^^ (Idoiuei), 
dagegen eine mittlere Verandeilichkeit von 2 8 (viel grosser) Hoidamciika östlich 
vom Felsengebiige um den 50 Breitengiad heium hat vielleicht die giosstc Voi- 
anderliehkeit dei Tages temperatur Dieselbe betiagt im Winter wahrend 

Westsihirien in höheren Breiten nui 4— 5« Vcianderlichkeit hat, in West- und 
Mitteleuiopa ist die mittleie Veiandcrlichkeit etwa 1 9 — 24^ in Sudeuropa 1 1 

Im Sommer ist die Veranderbehkeit der Tagestemperatur im allgemeinen er- 
heblich kleiner als ini Winter, namentlich im Kontinentalklima, und bosondeis im 
Polarklima, wo die Temperatur im Sommer ausserst konstant ist Die Mittel sind 
für Hoidameiika und Westsihirien im Sommer 2 2 — 2 5^ in Mitteleuropa 1 5— -1 9, 
m Sudeuropa und im Polaiklima etwa 1® Die subtropische Zone der südlichen 
Halbkugel hat dagegen im Sommer die grösste Veiandeilichkeit der Tagestemperatur, 
‘die dann jener des Winters in Mitteleuropa gleich kommt odei sie noch uhei trifft. 
(Melbourne 2» 3, Maritzburg [Natal] 2 5). 

Die kleinste Veianderlichkeit der Tagestemperatur m den gemässigten Breiten 
von Europa und Asien hat der April, m Nordamerika Juli und August Einige 
Beispiele für die Häufigkeit von Temperaturanderungen bestimmter Grosse folgen 
in einer Anmerkung ^) 


Ü Von dei mittleren EUnli gi eit von Temperatuiandoraiigen von Lestimmter Oiosso geben lolgonde 
Zahlen eine Vorstellung Sie geben an, an wieviel Tagen in enieia Monat emo Teinpeiaturhnderung 
von der angegebenen Grosse zu. eiivarten ist 

Mittlere Häufigkeit bestimmter Temporatnrändorungen von einem Tage zum nUolisten 
Temp-Andg 2-4 4-6 6-8 8-10 10-12 12—14 14-16 16-18 18-20 20-220 0 uhoi 8° 

Bainaul, 530 20' noidl Br (.Westsibinen) 

Wintei 69 48 34 29 17 13 03 04 üj 01 72 

Souamei 91 29 00 01 01 — — _ __ _ 0 *^ 


8 4 
8 9 


Wien und Leipzig, 491 / 2 ° (Mittolemopa) 
09 oa 0 05 — — 

05 0 1 — - 


Winter 

Sommer 


2 6 
20 


0 35 

0 10 
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Interessant sind aucli die verschiedene Häufigkeit, oder verschiedene Wahr- 
scheinlichkeit positiver und negativer Temperaturändernngen, doch muss hierüber 
auf die Originalabhandlungen verwiesen werden. 

Yen allgemeinerem Interesse ist noch die mittlere Andaiier des Steigens und 
des Sinkens der Temperatur, d. i. mittlere Zahl der Tage, während welcher die 
Temperatur in unmittelbar aufeinanderfolgenden Tagen zunimmt oder abnimmt. 
Zunächst ergiebt sich, dass die Temperatur länger ansteigt, als abfällt, ich fand 
im Mittel für Westösterreich die mittlere Dauer der Wärmezunahme 2*5 Tage, 
der Wärmeabnahme 2-2 Tage, ganze Dauer der Tempcraturwelle, wenn wir sO' 
sagen dürfen, 4*7 Tage. In einem Monat passieren durchschnittlich 6 his 7 Tempera- 
turwellen. Berthold fand für Sachsen die Länge der Temperaturwellen 5 Tage. 
Im Frühling und Herbst sind diese „Temperaturwellen“ am längsten, im Winter 
und Sommer am kürzesten, der Unterschied beträgt etwa Tag.^) 

Fünftes Kapitel. 

Die Verteilung der Temperatur in der Atmospliärc in vertikaler 
Riclitaag nnd an der Erdoberfläche. 

Die Änderung der Temperatur mit der Höhe. E inleitnng. Bei der Unter- 
suchung der vertikalen TonriifrotmverLoilung müssen die unteren Schichten, in 
denen die täglichen vertikalen Konvektionsströmungen vor sich gehen, unterschieden 


Temp.-Ändg. 

2—4 

4-C 

0—8 

8—10 10—12 12—14 14— 16 16—18 

Oxford, 51°> 46' (engl. Seoklima) 

18-20 20-22° C. 

über SO' 

Winter 

7,5 

2.8 

0.6 

0.2 — — - — 

— — 

0.23 

Sommer 

7.3 

0.7 

(0.07) 

Winnipeg, 49^2^ (Manitoba) 


0 00‘ 

Winter 

'7.7 

4.6 

4.2 

ö 

d 

o 

CO 

CD 

0.1 0.1 

5.1 

Sommer 

9.5 

4.4 

1.3 

0.3 0.1 — — 

Melhounie, 31 ^ 49' (Auatralioii) 

— 

0.4 

Winter 

6.1 

0,8 

__ 

— — — — — 

— — 

O.ü' 

Sommer 

8.1 

2.6 

1.8 

0.5 0.3 0.1 — — 

— — 

0.9 


Im Kontiaentalldima vou Asien und Nordamerika unter ca. 60° kommen Teiuporatiirdnderungon von moli r 
als 8° von einem Tage zum nlielistöii 7— ömal vor, in Westeuropa nur molir O.d— 0.2mal, d. li. in zehn Jahren 
nur je vier- oder zweimal. Die voränderliclie Sommor-, tlagogon sehr konstante Wintorteniporatur der gomässigtoiii 
Zone der südlichen Halbkugel zeigt IVCelbiourne in der beiläufigen Breite von Paloruiü und Athen. Die Häuilgkoit 
grösserer Äuderungon mit Rücksicht auf das Vorzeichen, d. i. ob Erwärmung odor Erkaltung, ilndot man an den 
unten citierten Orten. 

1) Schreibor fand für don Eriihaommor die mittlere Dauer dos Temporaturaiistuigona 3.2 Tage, Betrag 
2.0°, des Sinkens 2,4 Tage, Betrag 2,4°. Met. Z. B. XXV. 189Ü. S. 317. 

2) Litteratur: Hann, Untersuchungen über die Veränderlichkeit der TagOBtomperatnr. Sitzungaborichto 
der Wiener Akad. B. LXXI. April 1876. Met. Z. B.XI. S. 337 etc. — Hann, Vorändorlichkoit der Tomporatur 
in Österreich. Denkscliriften dor Wiener Akad. B. LVIII. 1891. Mot. Z. 1892. ’S. 4G etc. ■— W ah Ion , Tägliche 
Variation der Temperatur in Riisaland. Wild. Rop. d. Mot. III, Supploiiiontbanil. — V, KroniHor. Yeränder- 
licbkeit der Luftteraxmratur in Norddoutschland. Abhandlungen d. k. prouss. motoorolog. IiiHtitutos. B. X. Wr. l. 
Berlin 1888. — 0. Doering, La variahilidad interdiurna de la tomperatura. Bolotiii d. Acad. nacional. Cor- 
doba. Von B. Y (1888) an viele Abhandlungen darüber. S. Met. Z. 1884. S. 507 j 1888. S. 281 ; 1894. Littoraturber. 
S. 53. — B. H. Scott, Proe. B. Soc. London. Vol. 47. 1890. S. auch Mot. Z. 1890. 8. 344 (im Auszug). — 
Knipping, Yeräiiderlichkoit der Tagestomperatux in Japan. Met. Z. 1890. S. 291. —• Ferner: Ilogyfoky^ 
Met. Z. 1883. S. 1C8 und 1885. S. 486. — Borthold, Met. Z. 1890. Litteratuxbor. S. 1 . — Rio hto r, Mot. Z. 
1889. Littoraturber. S. 62. — Mazollo, Dor jährliche und tägliche <5ang und die Veränderlichkeit dor Luft- 
temperatur in Triest. Denkschriften der Wiener Akad. B. LX. 1893. — Beitrag zur BeHtimmung doB täglichen 
Q-anges der Varündorlichkeit der Lufttemijoratur. Sitzungsberichte der Wiener Akad. B. CIY« 1895, und Mot. Z. 
1896. Litteraturboi. S.39. — Mossmann, ebenda. Litteraturber. S. 68 etc. — K. Kolb enhoyor, Dntor- 
snehungen 'über die Veränderlichkeit der Tagestemperatur. Sitzungsberichte der Wiener Akad. B. CI. 1892. 
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Die Teniperaturabnahme mit dei Hohe. 


werden von den lioteren Schichten, zu. welchen die Wiikungen dei täglichen Er- 
waimnng des Bodens direkt nicht mehr hinaufreichen, die also im mittleren Zu- 
stande keine andere tägliche Temperaturvariation mehr anfweisen, als sie nicht 
etwa eme Tolge der Sonnenstialilung ist Wir können diese Hohe über dem festen 
Lande zu 1 — km annehmen, relativ, als Abstand vom Boden Übei den Ozeanen 
ist diese Hohe natuilich viel kleiner, ja gewiss sehr gering Wmde nicht der von 
der Verdampfung dei TJnteilage herrubrende Wasserdampfgehalt der Luft durch 
sein^ geringeres specihsches Gewicht und die Folgen seinei Kondensation Storungen 
bewirken, so wurde die atmosphärische Hülle über den Ozeanen von der Unter- 
lage fast völlig unbeemflusst bleiben Zwei Drittel der Atmospbäie wurden sich 
nahezu verhalten wie die Luftschalen einer Gaskugel 

I. Verliilltiiisse der Temi>eratxiräiideriiiig 
mif der Höhe über dem festen Laude iu den noch dirett tou uiiteu 
er\rärmten Luftschichten. 

Bei Untersuchung derselben ist wieder zu unterscheiden zwischen den Ver- 
hältnissen der Atmosphäre über dem ebenen Lande und jenen in Gehiigslandern 
Wir beschäftigen uns zunächst mit den ersteren und wollen sie als VTaimeanderung 
mit der Höhe in der freien Atmosphäre bezeichnen 

A. Temperaturänderung mit der Hohe m den freien unteren Luft- 
schichten. Der Vorgang der täglichen Erwarmung der Atmosphaie von unten, 
der schon friibei S 52 erörtert worden ist, bedingt eine sein horvoi treten de tägliche 
Periode in der Warmeänderung mit der Hohe, welche sich in dei fieien Atmo- 
sphäre fast auffallender bemerkbar macht, als die iahrliche Peiiode, die ebenfalls 
vorhanden sein muss, als eine Wiikung der jahiliclien Temperaturvaiiation der 
Unterlage TVii haben daher die vertikalen Tempeiaturändoiungen bei Tag und 
bei Hacht zu unterscheiden, die von wesentlich verschiedenen Ursachen bedingt 
werden, und welche nochmals naliei erorteit werden müssen 

1 Die nächtliche Tempeiaturscbicbtung. Die Beobachtungen ergeben, 
dass selbst unter mittleren Verhältnissen, namentlich aber in ruhigen heiteren 
Hachten, die Temperatur mit der Hohe zunimmt, im Sommer in der Regel 
bis zu 200— 300 m hinauf, in grösseren Hoben nimmt die Tcmperatui dann wieder 
ab Nur bei windiger Witterung nimmt auch m der Nacht die Temperatur schon 
vom Erdboden aus nach oben konstant ah Da dies eine Umkehrung der (bei 
lag) gewöhnlichen und natürlich scheinenden vertikalen Temperaturscbichtung ist, 
spricht man auch kurz von einer „Temperaturumkehrung“ in der Nacht (Inversion 
■der Temperatur) Die Temperaturzunabme mit der Hohe beginnt im allgemeinen 
um die Zeit^ des Sonnenunterganges sieb einzustellen, und dauert die Nacht hin- 
durch an, bis am Vormittag die Erwarmung des Bodens einige Zeit nach Sonnen- 
aufgang sich geltend macht 

Diese Erscheinung zeigt, wie schon bemerkt wurde, dass die nächtliche Ab- 
kühlung der Luft hauptsächlich durch Wärmestrahlung gegen den starker aus- 
strahlenden und erkaltenden Eidboden erfolgt Da die erkalteten Luftschichten 
ihrer grosseren Schwere wegen am Boden liegen bleiben, so schreitet die Abküh- 
lung nur langsam von unten nach oben fort Wurde die Luft hauptsächlich durch 
Strahlung pgen den Himmel erkalten, so wurden die höheren Schichten starker 
erkalten, die Erkaltung müsste oben beginnen, und es müssten sich lebhafte, nie- 
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dersinkende und aufsteigende Luftbewegungen einstellen, eine Umkehrung der Kon- 
Yektionsströmungen bei Tag mit ihren Gefolgersclieinungen. Dayon ist aber nichts 
zu bemerken. Auch über den Ozeanen müsste sich eine yiel stärkere nächtliche 
Abkühlung der Luft einstellen, als wir sie thatsächlich beobachten. 

Obgleich die Thatsache einer Temperaturzunahme mit der Höhe in der 
ISTacht schon zu Ende des yorigen Jahrhunderts von Pictet (Genf) 1778 und Yon 
Six (Canterbury) 1784—1785 in Yollem Umfange festgestellt worden ist, wurde 
diese Erscheinung bis in die neueste Zeit doch mehr nur als eine gelegentliche 
Anomalie, denn als die natürliche Konseq[uenz des Vorganges bei der nächtlichen 
Abkühlung der Luft durch Wärmestrahlung angesehen. Später haben sich Wells 
(bei seinen Untersuchungen über die Taubildung), dann namentlich Marc et in 
Genf (1887) und Charles Martins zu Montpellier (1858) mit Untersuchungen 
über die Bedingungen und die spezielleren Verhältnisse der nächtlichen Tempera- 
turänderung mit der Höhe beschäftigt. Letzterer stellte fest, dass die Wärmezu- 
nalime mit der Höhe während der hTacht vom Erdboden bis zu mindestens 50 m 
eine konstante Erscheinung sei, im Mittel fand er eine Zunahme von 3-8® für 
49 ^/ 2 m. Doch erfolgt diese Wärmezunabme am raschesten in der Habe des 
Bodens, namentlich im Winter. Es ist aber durchaus nicht der Winter allein, wie 
dies noch eine vielfach verbreitete Meinung ist, während dessen die nächtliche Tem- 
peraturzunahme mit der Höhe am regelmässigsten auftritt, sondern geradezu die 
wärmere Jahreszeit, wie Martins besonders hervorhebt. 

Die französischen Forscher Lottin und Bravais haben sieb während ihres 
Aufenthaltes zu Bossekop in Lappland unter 70^^ nördl. Br. im Winter 1838 bis 
1839 mit Beobachtungen über die Wärmezunahme mit der Höhe während der 
Polarnacht beschäftigt und sich dabei schon der Drachen und der Pesselballons 
bedient. Bravais fand, dass in einer gewissen Höhe über dem Boden, die er im 
Mittel zu 65 m annimmt, die Temperatur ein Maximum erreicht, darüber hinaus 
nimmt sie meist wieder ab. 

Von den neueren Untersuchungen über die Temperaturänderungen mit der 
Höhe in der Nähe des Erdbodens mögen hier vorerst kurz erwähnt werden jene 
von R, H. Scott auf Grund von Beobachtungen auf der ICew Pagode (in 7, 29 und 


D Ch. Martins fand im Mittel Yon windstillon Naditon üline Bogen folgondö vertikale Tomporatnr- 
sekiehtung': 

Höhe in Meter 0.05 2.0 4.0 ö.O 26.3 49.4 

Mittleres Minimum 5.8 6.G 7.0 7.3 8.8 Ö.3® C. 

Zniiahme pno Meter 0.4 0.2 0.15 0,07 0.02 

In ganz heiteren Häditen war die Zunahme 5.3° bis 49 m; in tewölkton Mächten war dioBelho bloss l.io, 
Mein, de 1’A.cad. de Montpellier. T. V. 1861. Martins hat den Satz aufgostellt, dass die Tomporatnrzanalraio 
mit der Höhe von der Temperatur selbst unabhängig .sei. In höheren Breiten und ini Winter, namentlich über 
einer Schneedecke ist dies nicht der Ball, wie Juhlin gezeigt hat. Der nächtliche Tomporatnruntorschied. 
zwischen 0.5 und 7.4 ni Höhe über dem Boden war zn Upsala (60<^ nördl, Br.) bei —4'^ bloss -1-0.6, bei --22® 
aber -f-3.0 und nahm fast genau um 0.13*^ pro 1® Tomperaturahnahme zu. 

Sehr instruktiv sind auch die folgenden Beobachtungsergebnisae von Th. Ho mÖn in Finland (60® nördl. Br.). 


Temperatnrmittel vom 11. bis (mkl.)'14. Augnst 


Höhe in Meter 

0 

1 

2 

5 

10 

Differenz 

Mittleres Maximum 

20.6 

19.2 

18.8 

18.7 

18.6 

2.0 

Mittleres Minimum 

1.1 

2.6 

3.1 

4.2 

5.3 

4.2 

Amplitude 

19.5 

16.6 

16.7 

14.5 

13.3 

6.2 


Die Temperaturabnahme nach oben bei Tage ist viel langsamer, als die Temperaturzunahme mit der Höhe 
zur Zeit des Temperatur mini mnms. 
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81m), dann jene von Symons (Boston, Lincoln m 12, 52 und 71) m), feiner von 
Hamberg und J Julilin in Upsala^) 

Jnlilin liat im Wintei in sechs vei&cliiedeneii Hohen vom Boden bis 6 8 in 
stnndliche Beobaclitiingsserien von Sonnennnteigang bis Sonnenaufgang angcstellt, 
aus denen dei Einfluss der Stialilung gegen den Eidboden be&ondcis klai zu Tage 
tritt In heiteren Winternachteii beginnt die Tcmpei atni Zunahme nacli oben schon 
2—3 Stunden voi Sonnenunteigang und dauert noch l~-2 Stunden nach Sonnen- 
aufgang an. Um Sonnenimteigang sinkt die Tcmpeiatiir mit viel grosserer 
Baschheit am Boden als u]>ei denasclbcii, spater "vvird die Tcmpei atmabnahmo 
dann langsamer und gleichinassigei in allen Hohen und dauert so fort bis Sonnen- 
aufgang Dasselbe hat Hambeig aus seiner^ Beobachtimgen in Soinmernacliteii 
gefunden. 

In klaren Nachten über einer Schneedecke fand Juhlin folgende Temperatm- 
schichtung 

Oberfläche 0*03 0 5 7 4m 

—. 17.7 —15*7 —14*1 —12 20 

In grosser Nahe des Bodens spielt Lei dem starken Tcmperatui gefalle natiir- 
lieh auch die Warmeleitung der Luft eine Holle In bedeckten Nachten bleibt 
die Wai mezunalime mit der Hohe aus, rasch eintieteiide Bewölkung in der Nacht 
bewirkt sogleich ein Steigen der Temperatur, namentlich an doi Kidobei fliehe. 

Die durch die ndchtliclie Strahlung am Boden eikaltetc Luft lliesst wc'gcn 
ihrer grosseien Schweie an den Abhängen ahwaits und sammelt sich in den 
Thälern, deshalb sind wahrend klarer ruhiger Nachte die Niederungen das ganze 
Jalii Inndincli kalter als die angrenzenden Hügel und Bcrgabliarige Die Thalor 
können bedeutend kälter werden als die Hohen und Eiostschadeu ei leiden, von 
denen die Hügel und Bergabhaiige verschont bleiben 

Die Eiffeltuimstationen geben die folgenden spezielleren Aufschlüsse über die 
nächtliche Warmezunalime mit der Hohe bis zu 300 m Die oberen Stationen sind 
warmer als die unteiste (Parc St Manr, aussoihalb Paris, Theimometer 2 in uboi 
Boden, I erste Plattform, H zweite Plattfoim, III Turmspitze) Wcihreud folgender 
Stunden der Nacht 


Hohe 
I 123 

II 197 

III 302 


Andauer und niittleier Betiag der Wäi mezunalime bis zu 300 m 
Winter Äquinoktien Sommci 



Die Temperaturdifferenzen zwischen oben und unten bleiben die ganze Nacht 
hinduich recht gleichförmig bis Sonnenaufgang. Am wärmsten sind stets die zwei 
mittleren Stationen Die ■Wärinezunahme ist am raschesten im April und September, 
am kleinsten im Januar und Juli Die mittleren Temperatuidifferenzen um 4^^ 


* 15-ösults of observ made at the Pagoda, B Gaideub, Quart Weatliei Eop N S Part I 

® ~ Symons, PirstRosults of simultanooTis Theim and Hygrom OKsorv 

at HeigMs of ^ 170 feet and of Siemens Eleotiical Tkerm at 260 feot ahoTe the gronnd Pioe K Soo 

Hamberg, La temp et riininidite de l’air ä, diflerontGS hantours 
SocB deSeienoesdüpsal 1876. - J Jnhlin, Sni la tomp noetnrne de l’air ^ diffeientes hauteurs Ebenda 
1889, mit einem Rdsnme der älteren be 2 iigliclien Hntersncknngeii S auch Met. Z XII 1877 S 105 u XXV 
1890 Littexatnrbencbt S 73 iwo// b iu&, n 

2) S. mein Handbuch der Xlimatologie BIS 251 etc 
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und 5^ morgens zwischen Park St. Manr und Eiffelturm (H()liendiff“erenz 300 m) 
sind: Winter 0*45^, Frühling 1-1^, Sommer 0-84®, lierhst 1*1^, um so viel ist 
es in 300 m wärmer als am Boden. 

Ähnliche Verhältnisse zeigen die Beohaclitungen auf dem Miinstertiirm zu 
Strassbnrg (136 m) im Vergleich zur Station an der Sternwarte (6 in). Im Winter 
ist es oben wärmer von bis 8^ am um 0-6®, im April und September von 

bis 6^ am um und im Sommer von 10^ p bis 4^^ morgens um 1-4^0. 

Die Wärmezunahme ist liier grösser. 

Über die vertikale nächtliche Temperaturschichtung oberhalb 300 m und den 
Übergang von da aufwärts zur normalen Temperaturabnahme haben nächtliche 
Ballonfahrten wichtige Aiifsclilüsse geliefert. 

BTäclitliclie Temperatur Schichtung nach heissen Sommertagen. 


Höhe in Meter 

0 

lOO 

200 

300 

400 

500 

COO 

700 

Münclieii, 2. Juli 

14.5 

16.7 

18.2 

18.4 

17.G 

lü.t) 

15.7 

14.7 

Stras.sburg, 7. Juni 

15.7 

17.5 

17.9 

17.5 

17.0 

16.5 

16.1 

15.6 


Die nächtliche Münchner Ballonfahrt (am 2. Juli 1893) ergab, dass die Luft, 
die Tags vorher am Boden bis 21-7^ erwärmt worden war, bis über 900 m auf- 
gestiegen ist, und sich dabei um für jo 100 m abgeküblt hat. Die folgende 
nächtliche Abkühlung vom Boden lier hat sich nur bis gegen 300 m hinauf erstreckt 
und oben den Wärmerest des Vortages unverkürzt zurückgelassen. Die untere Luft- 
säule bis zu 300 m aber hat an den Boden durch Wärmestrahlung ca. 260 Kilo- 
gramm-Kalorien pro Quadratmeter abgegeben. Ü 

Der 7. Juni 1898 zeigt über Strassburg eine Temperaturzunahme bis 200 m 
hinauf, dann eine langsame Wärmeabnahme (am selben Tage nachmittags kam ein 
G-ewitter zum Ausbruche), in beiden Fällen wird erst in 700 m Höhe die Tem- 
peratur am Erdboden wieder erreicht. Beide Beobachtungsreilien, besonders die 
erste, sind sehr lehrreich in Bezug auf den Vorgang der nächtlichen Abkühlung 
der Atmosphäre.^) 

Das ISi achtfrostphänomen. Das Auftreten von Nachtfrösten am Erdboden 
in der wärmeren Jahreszeit, das wegen seiner Wichtigkeit für die Bodenkultur 
Gregenstaiid vieler Untersuchnngen geworden ist, mag an dieser Stelle ganz kurz 
behandelt werden. Es ist die Temperaturerniedrigung, welche in heiteren Nächten 
mit grosser Diatliermansie der Atmosphäre durch Wärmoausstralilung am Erdboden 
sich einstellt und zwar in der wärmeren Jahreszeit, in Schweden und Finland (ähn- 
lich anderswo in gleichen Breiten) selbst im Hochsommer, die hier in Betracht 
kommt, nicht die Abkühlung, welche durch kalte Luftströmungen herbeigoführt 
wird. Letztere bereiten ja allerdings meist die Erscheinung vor, iudein sie die 
allgemeine Temperatur erniedrigen, den Himmel auf heitern, und trockene Ijuft 
bringen. Unter solchen Terhältuissen kann dann die nächtliche Wärmeausstrahlung 
die Temperatur unter den Gefrierpunkt sinken lassen und Reifbildung eintreten, 
was namentlich im Frühling (und Sommer) grossen Schaden verursachen kann. Die 


Dio ,, potentielle Teinporatnr“ ist in der Luftsiiulo von — ÖOOra dioaolbo (Tomporaturabnalimo pro 
lOO m), deagfleickea die ,,Rpeziriscliö“ I'eiicMig’lceit (Uewielit dös Wassordainpfea im. Kilüg:i‘ainni Luft. .s. spiltör), 
ein Beweis, dass dio Luft bis zn 900 m vom Bodon aiifgestiegon ist. 

L. Sokneke u. Binstorwalder, Erste ■wissenseliaftliclio Nacktfalirt ete. Beobacktungon der met. 
Stat. in Bayern. XV. 1893 und Met. Z. 1894. S. 370. — H. Hergesell. Met. Z. B. 34. 1899. S. 49 ; dio 
beiden oben mitgeteilteii Temperaturreilion be zielten sick auf 1— 2k nachts. 
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Temperatur am Eidboden sinkt in solelien ISTacliten erlieblicli unter das Minimum 
der Lufttemperatur in 1 — 2 m Hohe iiber dem Boden 

Pui die veitikale Tempeiatmscliichtung m Fiostnaehteii wollen wii folgendes Beispiel nacli 
Ho men anfulnen (Finland)* 


Hohe uhei dem Boden 

0 

09 

2 0m 

0 

1 5] 



Fieies Feld 


Kiefernwald 

28 Juli 1 ll 11101 geiis 

—2 5 

15 

40 

73 

7 0 

27 Aug 12^/tli moigeiis 

—5 5 

—20 

07 

48 

4 8 

11 u 12 Sept 5721111101^ 

—48 

—1 4 

00 

43 

4 8 


Die Beobaclitungen sind ubei einem freien Feld und in einem Kiefernwald angestellt (l)ei 
tiockene Kiefernwald wai etwas holiei gelegen) Die Tempeiatui sinkt nach Soniienunteigang sein 
lasch, oft 6—70 m cmei Stunde, spatei in der Nacht wad die Eikaltung natuilich langsamer 

Die Lufttcmpeiatm ist am Boden über dem G-iase stets um einige Giade tiefei als in 1—2 m Hohe, 
iin Walde, wo die staikste AnastLalilung von den Wipfeln der Baume ausgeht, ist die Tempeiatm am 
Boden gleich odei hohei als m 1— 2 m Feuchter Boden wirkt gegen den Frost, weil ei eistlich em 
besseier Waimeleitei, zweitens weil ei eine grossem Waimekapazilat hat (bei gleicher Waimeabgabe 
weniger erkaltet) und drittens weil ci die Luftleuchtigkeit eihoht Sumpfe und Mooio dagegen sind 
Fiostheide, \Aegen dei niediigen Tempeiatm des Bodens und dei Luft und der Yeidunstiingskaltc 

Je reiiiei und tiefei blau dei Himmel, desto giossei die Fiostgefaln Tiubung und Wolken 
bewnken lasch eine Tempeiatm eihohuiig 

Je trockener die Luft ist, desto rascher und starker sinkt dre Temper atiri 
naeli Sonnenrmtergang 

^ Schon ll Strachey hat dies aus Beobachtungen zu JVIadias, 4 bis 25 Maiz 1850, nach- 
gewiesen Die Tage waren heitei, ganz klaiei Himmel 

Mittlerer Dampfdiuck 111 Milhmetei 22 0 19 8 17 3 14 7 HO 

Tempeiatuidifferenz 6 h 40mp bis 5 b 40ma *1.8 4 7 6 2 7 0 9 2 

Nacli diesen ijalilen scheint dei Einfluss des absoluten Wasseigelialtcs dei Jjuft auf die naclithclie 
Erkaltung unbestreithai zu sein Dagegen konnte Sutton zu Kimbeiley (1190 m) keinen Einiluss 
der Lage des Taupunktes auf die nächtliche Eikaltung finden, dagegen einen sehr bestimmten Ein- 
fluss dei lelativon Feuchtigkeit Es hegen nui die Beobachtungen an wolkenlosen N«ichton den 
folgenden Eigebnissen zu giunde^) 

Relatwe Feuchtigkeit 8h pm 25—39 40—59 60— C9 70—79 uhei801hoz 

Temperatui 8 h p — Min a Morgen 10 3 82 72 64 5 0° 

Es ist abei recht wahrscheinlich, dass auch hei den Eigebnissen Stiacheys leichte Nebel- 
bildung odei Kondensationswiikungen im Spiele waren, da ja die Beobachtungen in Meeiesnaho 
allgestellt worden sind 

Höhere Luftfeuchtigkeit schützt vor Frostgefahr ernerseits durch Taubildiriig, 
bei welcher latente Wurme abgegeben wrrd, andererseits durch den Eintritt nebliger 
Trnbung, sobald die Temperatur unter den Taupunkt einicdiigt wird Sobald 
der Taupunkt nber 0^ liegt, ist Frostgefahr weniger zu besorgen Darauf griiri- 
dete man vielfach Nachtfiostprognosen Liegt der Taupunkt am Abend einige Griade 
über dem Gefrierpunkt, so ist kein Hachtfrost zu besorgen Lang fallt (gegen 
Wollny) ein günstiges Urteil über die auf Taupunktbestimmungen anr Abende 


J Berthold hat zu Schnoebarg m Er/gebiige em Mimmumtheraoiaeter aTnEidboden salbst auf dum 
kurzgehalteuen. Rasen eines Obstgartens abgelesen ^und zugleich die Xarttempöiatur m 2 4 m über dem Boden 
Die mittleren Diffeienzen sind 

Mittlere Temperaturdiffeienz Luft in 2 4m und Minimum am Erdboden. Heitei o Tage 
Dez Jan Tebr Marz Apnl Mai Juni Juli Aug Sept. Olct Nov Jahi 
18 14 17 2 0 11 04 05 Ü6 10 13 14 12 

Die mittlere Diflerenz aus allen Beobachtungen ist 0 9*^ (berechnet nach den Angaben m Met Z 189U 
S 473 eto ) 

2) Met Z 1890 S 80 

8) Lancastei macht darauf aufmerksam, dass schon 1824 A Anderson die Beziehung zwischen nächt- 
lichem Temperatunninimum und der Temperatur dos Taupunktes erkannt hat Edmhuigli Phil Journal On 
the mfluence of the hygrometne state of atmospliere npon the mmimum temp of tho night , und On the Dow 
pomt British Assoc 1840 
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begründeten Nachtfrostprognosen. Kiersno^v-sky zieht 6s vor, die Relation: feuchtes 
Thermometer — Temperaturminimum = Konstante, der Prognose zu Grunde zu legen. 
Nachtfrost ist (in Russland) nicht zu erwarten, wenn das feuchte Thermometer uni 
9^ abends höher steht als: April um 6^, Mai bis Juli August und September 

6^. Man vergl. Koppen und Kammermann in Met. Z. 1886. S. 123 — 126. 

Th. Homdn hat aber beobachtet, dass (in Finland) die Temperatur in klaren 
ruhigen Nächten auf dem Grase bis zu 10® unter den Taupunkt des Vorabends 
sinken kann. 

Über die alte und verbreitete, rein aus der Erfahrung geschöpfte Methode, 
durch Entwickelung von Ranch eine gegen die nächtliche Ausstrahlung schützende 
Decke über die Kulturen auszubreiten, findet man Näheres in dem Artikel von 
W. Tr aber t: Bekämpfung der Frostgefahr durch künstliche Wolken. S. Lem- 
ström hat Versuche mit eigenen „Frostfackeln“ angestellt, die langsam hrennen, 
viel Rauch und Wasserdampf liefern und zugleich die Luft warmen,^) 

2. Die vertikale Temperaturschichtung bei Tage. Da die tägliche 
Erwärmung der Atmosphäre vom Boden ausgeht und die Sonnenstrahlung direkt 
nur wenig zu derselben heiträgt, somit auch die höheren Scliiehteu ihre Wärme 
durch Konvektionsströmungen von unten zugeftthrt erhalten, so müssen wir um den 
Nachmittag hemm rasche Wärmeabiiahme mit der Höhe beobachten, und zwar 
in den unteren Schichten im Verhältnis von 1® pro 100m, d. i. jene Wärme- 
ahnahme, welche trockene aufsteigende Luftmassen zufolge ihrer Aiisdehnung heim 
Emporsteigen erleiden. Bei dieser oder einer grösseren Temperatnrabnahme nach 
oben genügt ein geringer Temperaturüberschuss oder Auftrieb aus anderen XJr- 
saehen, um die Luftmassen bis an das Grenzgebiet dieser Wärmeabnahme aufsteigen 
zu lassen.^) 

Die Beobachtungen an den Eiffelturmstationen zeigen nun in der That 
die mit den obigen Folgerungen übereinstimmende Wärmeabnalime mit der Höhe. 

Temperaturahnahme pro 100 m. Paris — Eiffelturm. 


Stunde 

7ha 

8h 9h 

Zwischen 2 

10 h 11h 

m und IGO m 

Mittg. 

vom 

1 

Boden. 

2 

3 

4 

5 

Cp 

April bis Juli 

0.68 

1,22 

1.48 

1.G2 1.65 

1..57 

1.58 

1.50 

1.33 

1.10 

0.90 

0.60 

Febr., März, Aug-, Sept. 

— 

0.53 

0.85 

1.17 1.24 

1.25 

1.32 

1.24 

0.95 

0.78 

0.50 

— 

Oktober bis Januar 



— 0.54 0.74 0.84 084 

Zwischen 160 m und 302 m. 

Ü.71 

0.61 

0.33 



Sommerhalbj ahr 

— 

0.47 

0.70 

0.86 0.84 

0.88 

0.86 

0.86 

0.88 

0.90 

0.92 

0.91 

Wint erhalbj ahr 

— 

0.09 

0.22 

0.40 0.54 

0.65 

0.75 

0.80 

0.83 

0.84 

0.79 

0.70 


1) Zur Litteratur tber die Naclitfrösto und ITaolitfrostprogrnosen: 

Seliin Lem ström, On Niglit-Frosts. Acta Soc. Seiont. Fonnicae. Uelsing-fors 18‘.)3. Grosse Athandlimg: 
mit Tafoln. S. auch. Met. Z. 1896. S. 37. — Th- Homön, Bodenphysikaliscko und inoteorologisülio Beobach- 
tuttgea in Beziehung auf das Naohtfrostphänomen. Berlin 1894:. S. auch Met. Z. 1894. Littoraturbericht S. 86. — 
H. E. Hamberg, On nattfrosterna i Sverige 1871, 1872 u. 1873. Upsala 1874. Mit Karten. — B. Kiers- 
no'wslcij , Vorausbestimmung d 0 .s nächtliehen Teinperaturminimums. Wild, Bep. f. Met. B. XIII. Er. 10. 1890. — 
A. Kammermann, ]Ötude sur la Minimum de nuit. Archives dos Sciences, T. IIV. 1885. Juillot , Eovbr. 
T, XVII. Mai. — Lang, Vorausbestinuanng des Xachtfrostes. Das Wetter. 1887 u. 1889. — Wollny, Eacht- 
frost und Temperatur des feuchten Thermometers, in ,, Forschungen“. B. IX. 1880. S.346. Met.Z. 1888. Litteratur- 
berieht S. 74. — Lang, ebenda 1889. Littoraturbericht S. 17. — Berthold, Met.Z. 1888. S. 367; 1890. S. 473. 
Bekämpfnng der Frostgefahr durch künstliche Wolken. Mot. Z. 1893. S. 150. — W. Trabort, Mot. Z. 1899. 
S. 529. Übersetz, von ,, Frost by W. H. Hammen“, TJ. S. Woather bureau Bull. Nr. 23. Washington 1899, mit 
wesentlichen Zusätzen. 

2) Der Nachweis dafür wird irn Anhänge gegeben. 
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In dei Nahe des Bodens und zu den wai nisten Tagesstunden in dei warnieieii 
Jahreszeit ist die Tenipeiaturabnahme sein lascli und bezeugt so die lebhaften aiif- 
steigenden Luftbewegungen, durch welche die Bodenwaime den hoheien Luftschichten 
zugefuliit wild Zwischen 160 und dOOm stellt sich eist am spaten Nachmittag 
eine rasche Warmeahiiahme ein, w^elclie aber im Mittel aus allen Witteiiingsstanden 
1^ pio 100 m nicht mehr ganz eiieieht B^meikenswcit ist der genüge ITnter- 
sclued zwischen Winter und Öommerlialbjalii 

Die Tempel atiiiaiifzGichnuiigen von J Grlaishoi nii Fesselballon bei London 
1869 haben uhiigeiis schon ganz dieselben Resultate geliefert Die tolgeiulen 
Zahlen sind aus Aufzeiclnimigen zwischen 3^^ und 7^^ nachmittags eilialten woiden. 

Waimeahnahme mit dei Hohe pro 100 m Sommerhalbjahr, Nachmittag 

Ilohensduclit 0-— 60 (>0—120 120 — 180 180—245 245 — 305 m 

Iteitoi 1 51 1 la 0 95 0 80 0 70 

Allgcm Mittel 146 1 12 0 87 0 81 0 75 

■Wmmeabnahmc zwisclicn Boden und 305 m 
Tageszeit 10— lllia 3— 4p 4—5 5—6 0—7 7— 7V2lu) 

Temp -Abnahme 142 1 20 1 02 0 90 0 83 0 08 

Bei heiteiem 'Wcttci war von 7 — 7^/^ die Waiineabnahme bloss 0*19, es mel- 
dete sieh schon die naciitlichc Tempeiatiirscbichtung, bei noch sputoren Falnhni 
konnte G-laishoi auch die Waimeabnahmo nach unten heohachteii 

Hoher hinauf m die freie Atmosphäre i eichen die Temperaturmessungen mittelst 
Drachen, die selbstiegistuereiidc Instiiimente in bestimmten Hohen scLweBend er- 
halten. Solche Beobachtungen sind namentlich am Blue Hill (Ohscrvatoiium 
Rotch) bei Boston und an 17 Stationen des Wettcihmcau in ganz Noidamciika 
angestellt worden Nui die letzteren sind gcgcnwaitig systematisch bearbeitet 
worden 

Die Wai ineabnalinie in den unteren Sclnchicn in den Vereinigten Staaten, die 
sich aus diesen Diachenbeohaelitungeii ei geben hat, ist Inei einzuschalton 

Mittleie Tempel atui<indeiung mit der llolie iin Sümmerlialbjalii in den Vorcniigten 
Staaten (Drachenbeobachtungon) 

Hohe vom Boden bis zu 300 4G0 000 900 1200 1500 1800 2100 m 

Warmo<intleimig pio lOO in 135 1 10 0 04 0 82 0 74 0 71 0 70 0G8 

Die Waimeabnalme vom Boden bis zu 600 m ist nahezu jene des ludiffeieiiten 
vertikalen lemperaturgleichgcwichtcs, "wie sie in aufsteigenden oder sinkenden Tjiift- 
massen, welche keine Wärme von aussen empfangen odei ahgeben, emtiitl 

Die mittlere Warmeabnalime betrug am Vormittag 0 87, am Nachmittag 1 OB. 
Nach den Oitliclikeiten ergaben sich folgende Unterschiede: Eine Station an der 
Atlantischen Kusto (223 Beobachtungen) gab 0-66, jene an der centralen Wasser- 


und 8. Juni 189H liefeiten lülgende mittlöio 


0 Dio Beobachtniigon im. StrassTiurgoi Fossolballon am 7 
Temperatinon für 1 ^/ 2 li nachmittags (HorgeBoll) 

300 400 000 (jOÜ 7U0 

21 (> 21 0 20 3 19 6 18 8 

ca 350 m 1 30 pro lOO m, obere Hälfte 0 7» pro 100 ni 



Holle in Metei 

0 

100 200 


Temperatur 

26 0 

213 C2 7 

also durchsehmttliehe Wiirmeatnahme untere IMfto bis < 

Der Temperatuig’ang von 

10 li abends bis 

2 b nachmittags 



Teniperaturgang: vom 7 zum 

Zeit 

lOhp 

Mittn 

2 

4 6 

Hoden 

17 0 

15 6 

15 0 

14 2'' 16 0 

400 m 

18 2 

17 4 

16 5 

15 0* 15 2 

700 m 

16 0 

15 5 

15 4* 

15 5 16 4 


zum 8 Juni ulier Strasslinrg 

8 10 Mittg 

18 0 21 0 26 0 

17 0 1 19 0 20 7 

16 8 17 5 18 5 


2h 
27 2 
21 b 
20 0 


2) Weather Bureau Bulletin F Kepoit 011 the Kite Olservalions oi 1898 Wasliington 1899 


Diff 
13 0 
b C 
4 b 
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sclieide des Mississippi (6 Stationen, 580 Beobaclitiingen) 1*00®, jene im Gebiet 
der oberen Seen (4 Stationen, 866 Beobaclitungen) 0*88 und jene im centralen 
Westen (6 Stationen, 2166 Beobachtungen) 0*84® pro 100 m. 

Alle Beobachtungen beziehen sich, wie bemerkt, auf das Sommerlialbjahr und 
auf windiges Wetter, da bei Windgeschwindigkeiten unter m pro Sekunde die 
Brachen nicht mehr steigen, auch stürmisches regnerisches Wetter ist in diesen 
Mitteln nicht vertreten. 

Die Beobachtungen auf dem Strassburger Münsterturm (136 ni) liefern im 
Winter von Mittag bis 2^^ an eine Wärmeabnahme von 0-70, im April und Sep- 
tember von 1*32®, im Sommer von 10^ a bis 2^h von 1*7^ pro 100 m. 

Welche Hohe erreichen die täglichen Konvektionsströmungen in der freien 
Atmosphäre? 

Diese Frage lässt sich nicht allgemein beantworten, je wärmer der Tag, je 
ruhiger die Witterung und je kühler die hohen Luftschichten vorher sind, bis zu 
je grossem Höhen wird der Auftrieb die unten erwärmten Luftschichten empor- 
tragen. Sind die oberen Lnftseliicliten schon relativ sehr warm, so erlahmt der 
Auftrieb der unten erwärmten Luftmassen aiicli schon in relativ geringen Höhen. 
Die Wärmeabnahme ist dann in den höheren Schichten verlangsamt. 

Bei der nächtlichen Ballonfahrt vom 2. Juli (1893 München) fand man min- 
destens bis zu 900 m hinauf eine Wärnieahnahme von 1® pro 100 m und die Tem- 
peraturen dieser Schichten (ohcrhalh 300 m) waren genau jene, welche die Luft 
hei der. Temperatur des Vortages am Erdboden beim Aufsteigen zu diesen Höhen 
hätte amiehmen müssen (infolge der Abkühlung bei der Volninausdehnnng), auch 
die Luftfeuchtigkeit entsprach völlig dieser Annahme. Bio Nachtfahrt vom 8. Juli 
lieferte Nachweise einer vom Erdboden stamineiiclen Luftschicht in 800 — 1000 m. 
Auch die Temperatursondierungen der höheren Luftschichten mittelst Drachen, vom 
Blue Hill aus geben an heiteren Sommernachmittagen bis über 1000 m hinauf eine 
Wärmeabnahme von pro 100 m. 2) 

Aus den Beobachtungen auf dem Eiffelturm ergioht sich, wie schon S. 54 — 55 an- 
geführt wurde, dass im Winter in rund 750 m, im Sommer in 1150 m, im Jahres- 
mittel in 900 m die tägliche Amplitude auf Vio ihres Betrages am Erdboden 
herahgesunken sein dürfte*, die Registrierungen mittelst Brachen auf dem Blue Hill 
stimmen damit überein. So weit man annehmen darf, dass die Amplituden in 
gleichem Masse auch über 1000m hinauf abnehmen, würde die Amplitude von 
0-1^ im Jahresmittel in 1500m erreicht werden, wenn jene am Erdboden zu 7® 
angenommen wird. 

B. Die 'Wärmeändening mit der Erhebung an der Erdoberfläche 
selbst, also im G-ebirge und in Bergländern. Die Wänneänderung mit zu- 
nehmender Seeliöhe in Bergländern ist ein kompliziertes Phänomen, weil die Terrain- 
formen dabei eine grosse Rolle spielen. Überlegen wir zunächst, welchen Einfluss 
die Erhebung eines Landes über das Meeresniveau auf die Temperatur haben kann. 
Denken wir uns ein ganzes Land, wie es ist, um 1000 m oder mehr gehoben, 
welche Änderung mag dadurch die Temperainr erfahren? Die Erwärmung wird 
etwas intensiver werden, weil die Wärmeabsorption in der dünneren Lufthülle go- 


1) Die Erwärmung der Luft auf Berggipfeln dureli KonYektion.s.stiümuiigon. längs dor BergUängo 
kommt Mer nickt in Betrackt. 

3) 2, B. 3. Juli 1896 : in SIO m 24.l0, in 480 m 20,7, in 860 m 18.3, in 1045 m Ifi.l, in 1G30 m lO.G«. 
Exploration of tke A.ir by means of Kites. Cambridge 1897. S. 105 und Plate VII, 
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ringer wird, aber es nimmt auch, und zwar in grosserem Masse, der Warmeverlust 
durch Wärmeausstrahlung zu, so dass eine Temperaturermedrigung das Eesultat 
seia muss. Es ist ganz dasselbe, ob wir uns das Land gehoben, oder die Luft- 
hülle der Erde verringert denken Liese Verringerung wuide aber die Temperatur- 
verhaltnisse der Erde jenei des Mondes nahei biingen, eine niedrigere Mitteltem- 
peratur bei grosseren Temperatui unterschieden zwischen Tag und Nacht, Sommer 
und. Winter Die Zunahme der Lichte der Lufthülle hat nur einen relativ geringen 
Verlust an Intensität der Sonnenstrahlung zur Eolge, der leuchtenden Strahlung 
von hoher Temperatur, die auch zum giossen Teile wieder durch die diffuse 
Strahlung der dickeren atmosphaiischen Schichten ei setzt wird, dagegen wird der 
Wärmeverlust durch Ausstrahlung sehr erheblich veriingert, weil die Lufthülle gegen 
die Strahlung des erwärmten Erdbodens sehr wenig diatheiman ist, also eine Auf- 
speicherung von Warme stattfindet, einigermassen vergleichbar mit jener hinter den 
(xlasscheiben eines Warmhauses 

Jener Bestandteil der Atmosphäre, welcher gegen die Strahlung im ultraioten 
Teile des Spektrums (dunkle Strahlung niedriger Tempeiatur) besonders adiatherman 
ist, d 1 . der Wasserdampf ^), nimmt, wie wir spater sehen werden, mit der Hohe (und 
mit Abnahme der Temperatur) lascli ab Eine Veriingerung der Dicke dei atmo- 
sphärischen Hülle und ihres Wasserdampfgehaltes wird also, so müssen wir vom 
iempli7s5kahschen Standpunkte aus schliessen, eine Abnahme der mittleren Luft- 
temperatur bei gleichzeitiger Steigerung dei täglichen und jährlichen Tcmperatur- 
sebwanknng zur Folge haben, letzteies namentlich in liohcren Breiten Wie gross 
aber die Abnahme der mittleien Luftwarme infolge der Hebung eines ganzen Landes 
um Hunderte oder einige Tausend Meter sein mag, daiübei können nur die Be- 
obachtungen selbst Aufschluss geben 

Es kommt aber in Wirklichkeit noch em Umstand dazu, welcher die Warmo- 
abuahme vergrossert, d. i eine stärkere Luftbewegung, welche die am Boden er- 
wärmte Luft rascher wegfuhrt Lie gehobenen Teile der Erdoberfläche sind doch 
nur relativ kleinere Teile deiselben, sie ragen m die starker bewegten hoheicn 
Luftschichten hinein, welche, weil sie nicht mehr so stark von der Erdoberfläche 
her erwärmt werden, auf das gehobene Land nur abkuhlend wirken können 

Jene Effekte der nächtlichen (und winterlichen) Wärmeausstrahlung, auf welche 
wir hei der Untersuchung des täglichen Warmeganges schon hingewiesen haben, die 
grossere Nacht- (und Winter-)K alte in geschlossenen Thalhecken gegenüber den Ab- 
hängen und Hugelkuppen, werden sieh in gehobenen Landern noch stäiker fühlbar 
machen, weil alle Warmeausstrahlungseffekte hier unter der dünneren Lufthülle 
gesteigert werden 

Denken wir uns nun einen ganz kleinen Teil der Erdoherflache zur gleichen 
Hohe gehoben, wie vorhin em ganzes ausgedehntes Land Wir haben dann einen 
Berg mit mehr oder weniger steilem allseitigen Abfall gegen das umgebende niedrigere 
Land Auf welche Änderung der Luftwärme dürfen wir vom rein theoretischen 
Standpunkte aus schliessen^ Wir werden die Warmeabnahme für die gleiche Hohe 
grosser annehmen müssen, weil die kleine Oberfläche des von der Sonnenstrahlung er- 
wärmten Erdhodens, die hauptsächlichste Waimequelle für die Luft, dann nur einen 
geringen Einfluss haben kann auf die Lufttemperatur, und namentlich weil die am Boden 
erwärmten Luftschichten von der fast stets bewegten Luft m den freien Hohen rasch 
wieder entfuhrt werden Lie Luft der freien Atmosphäre in gleicher Hohe müssen 

1) W Txalert citiert la Haadbuuli der Klimatologie 2 Aafl BI S 262 

2) Siehe K Aagströmin den Aanalen der Physik 1900 IV Ser B 3 S 720 
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wir kälter annekmen als jene, die den Gipfel umspielt, weil letztere eine Wärme- 
quelle mehr hat, den von der Sonne viel stärker erwärmten festen Boden, dem sie 
aufruht oder umfliesst. 

Für die Berghänge und Gipfel kommt allerdings noch eine Wärmequelle hinzu, 
das ist die aufsteigende Bewegung der in tieferen Schichten erwärmten Luft, die 
Erwärmung durch Konvektionsströmungen. Dieselben erheben sich an den Bergen 
zu grösseren Höhen, als in der freien Atmosphäre, wo sie, wie wir früher haben 
schliessen müssen, direkt kaum mehr als 1000 — 1400 m Höhe erreichen. Der 
ganze Berg ist ja in einen Mantel erwärmter Luft gehüllt, den er sich seihst schafft 
an allen seinen der Sonnenstrahlung zugänglichen Seiten. Diese erwärmte Luft 
steigt längs der Bergahhänge in die Höhe und bringt den oberen Schichten Wärme 
von unten. Zwar kühlt die aufsteigende Luft rasch ab, ohne Wärmezufuhr im Ver- 
hältnis von 1^ pro 100 m, aber sie bringt doch höhere Temperatur, sonst könnte 
sie ja nicht aufsteigen. Sie kühlt aber längs der Bergliange langsamer ab, als beim 
freien Auf steigen, weil die erwärmten Bergliange den Wärmeverlust durch dynamische 
Erkaltung stets wieder zum Teil ersetzen. Würde die den Berg umhüllende wärmere 
Luftschicht etwa wie Rauch uns sichtbar werden, so würden au sonnigen Nach- 
mittagen alle Berghänge wie in Rauch gehüllt erscheinen, der über den Gipfeln in 
hohen Säulen emporsteigen würde. In der That wird uns ein ähnliches Schau- 
spiel, wenn die an den Berghängen aufsteigende Luft sehr feucht ist, und sich des- 
halb der Wasserdarapf infolge der Abkühlung beim Aufsteigen kondensiert. Aber 
trotz dieser Wärmezufuhr durch aufsteigonde Luftströmungen werden die Berghänge 
und Gipfel doch kühler bleiben, als ausgedehnte Bodenerhebungen von gleicher See- 
hohe, weil die untersten Luftschichten über den letzteren in viel grösserem Masse 
und in grösserer Ausdehnung erwärmt werden.^) 

Vergleichen wir nun die wichtigsten Ergebnisse der Beobachtungen über die 
Wärmeänderung mit der Höhe in Bergländern mit den obigen allgemeinen Sätzen, 
zu welchen wir auf rein deduktivem Wege gelangt sind. 

Wohl die erste Serie von Temperaturbeobaclitungen, welche zu einem verläss- 
lichen Werte der Wärmeabnahme mit der Höhe im Gebirge geführt haben, ist 
jene, welche die denkwürdige Expedition von TI. B. de Saussiire auf dem Mont- 
blanc im Juli 1788 geliefert hat. Saussure verweilte vom 5. bis 18. Juli auf 
dem Col du G^ant und stellte dort vielseitige geophysikalische Beobachtungen an.^) 
Die Ergebnisse der zweistündigen Temperaturaufzeichnungen sind: 


Lufttemperatur vom 5. bis 18. Juli 1788. 

W ärmeänderung 
pro 100 m 
0-54 
0B6 


Ort 

Höhe 

Mittel 

Max. 

Min. 

Genf 

400 

21-6 

274 

14-9 

Chamonix 

1080 

17*9 

23-8 

11-8 

Col du G(5an.t 

3400 

2*5 

5*9 

OB 


In der unteren Stufe, im Gebiete der langsamen Erhebung des Bodens längs 
der Thalsohlen, nimmt die Temperatur um 0*54® pro 100m ab, oder man muss 


1) W. Traboit hat eine Berecknung versucht des Anteils, den die Sounonstrahlung: , und des Anteils, 
den Konvelctionsströmungen und sekunclilre WaxmeqLuellen auf d.ie Erwärmung oinos Berggipfels liaken mögen. 
Er findet, dass im Laufe eines Tages von 6 h bis 611 einem Kilogramm Luft auf dem Sonnblickgipfel an Wärme 
zugefühTt wird; dnreh die Sonnenstrahlung 0.18 Kalorien, durch Konvektion etc. 0.54. Dor gleichzeitige Ver- 
lust durch Ausstrahlung beträgt 0.46 Kalorien, die effektive Wärmezufuhr somit 0.26 Kalorien, welche aber 
in dor Nacht durch Ausstrahlung wieder verloren gehen. Der tägliche Gang dor Temperatur auf dem Sonnblick- 
gipfel. Denkschriften der Wiener Ahad. B. HX. 1892. S. 215. 

2) S. Met. Z. 1892. Litteraturbericht S. 17. 
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184 ni steigen, um die Tempeiatur nm 1® sinken zu sehen, in dei obeien Stufe, 
dei steilen Eiliebung des Teirains längs dei Beighange, nimmt die Tempeiatur 
lascher ab, und zwar im Verbal tms von 0*66 pro 100m, man biaiiclit nm 151m 
zu steigen, damit die Teinpeiatm um 1^ sinkt 

Diese fiii den Sominei geltenden Zahlen sind durch alle spatcieii Eeohachtimgen 
bestätigt worden Die Tempeiatur nimmt iin Gebiete einer allgemeinen langsamen 
Bodeneihebung viel langsamer ab, als in Gebieten einer steilen Bodenerhebung, also 
von den Thalsolilen gegen die Bcigliange und Beiggipfel Die« stimmt vollkommen 
mit den fiiiheren tlieoieti sehen Eiorteiiingen Im Gebiete dei allgemeinen lang- 
samen Landei hebung dci Kontinente kann die Waimeabnahme mit dei Hohe wohl 
nur zu 0 4^ pro 100 m angesetzt weiden, soweit sie iiboihaupt durch aiideie Ein- 
fliisse nicht wieder aufgehoben wnd, im schwach geneigten IJngel- und niediigen 
Berglande kann man 0 50® pio 100 m annchmen Es waie ganz voigchhch, wie 
auch Versuche zeigen, kompliziertere Formeln aufstellen zu wollen fiii die Tcni- 
pieiatiuabnalime mit dei Hohe im Gebiige, man kommt ubei die einfache aiiili- 
nietischo Piogrcssioii nicht hinaus 

Schlagintweit hat für den Himalaja und Tibet nur eine Wai mcabiialime 
von 0 47 gefunden, für die Uaiilic Alp ei hielt ich 0 44 

1 Diu clischnittlielie Waimeabnahme mit dei Hohe in Boi gl andern 
unter veiseliiedencn Breiten Im allgcmemen lasst sich keine bostiminte Ah- 
liangigkeit der Tcmpeiaturandermig mit der IIuIig von der geogiaphi wehen Bioite 
konstatieren Die Stationen in den Tropen, wie jene in den gemässigten Zonen 
bis zu GO® Breite hinauf geben zicnihch iibei einst immoiid 0-56® pio 100 m odei 
1® pro 180 in Erhebung In tioekenen Gebieten ist im allgemeinen die Temporatur- 
abnalime etwas rasch ei, in feuchten tiubcn Gebieten langsamer 

Die ortllclien Unterschiede der Tein jiei atu landerung mit dci IJohe können sein 
gross sein, wenn man von den Thalern ausgeht, sie sind viel germgei, wenn man 
fl eie Lagen, namentlich wenn man Beiggipfel von vei schied ciiei Hoho in Bezug auf 
ihie Temperatui veigleiclit In niittleien und höheren Breiten ist (auf der nörd- 
lichen Halbkugel) die Waimoahnahnie auf der Südseite der Gebirge raschci, als auf 
der Nordseite, desgleichen, namentheh in den Tropen, auf der trockenen Seile rascher, 
als auf der Regenseite des Gebirges 

2. Die tagli che Periode dei W ai moabn ahm 0 mit der Hohe Die Existenz 
einer täglichen Periode des Temperatur Unterschiedes zwischen Thal und lldhe, dem 
Eidboden und den hoheien Luft sch icliton dar über ergiebt sich von selbst aus dem, 
was früher über den täglichen Waimegang gesagt worden ist In der Naclit kühlt 
der Boden dnreh Wärmeausstrahlung ab, die kühleren Luftmassen flicssen hinab in 
die Thaler, die höheren Lagen und Luftschichten bleiben wäimei, daliei die langsame 
Temperatnrabnahme hei Nacht, her Tage muss sich die letztere dem theoretischen 
Mass für aufsteigende Luftmassen, di 1® pro 100 m, ndliern So linden wir auch 
die Verhältnisse m der That aus den Bcohachtungen Schon die frnher erwähnten 
Aufzeichnungen von Saussui e auf dem Col du G6ant ergehen für 6^ morgens 0 43^ 

1) So 2 B m Wurtteniböig Suliodor, KlmutiacUe Verhliltniösa voa Wurttomberg Die Sooliohon der 
Stationen liegen doit Kwiaeliea 200 uni 700 m Met Z 1881 S 255 

2) Die Wa,rm 6 Abii*ilim 0 mit der Höhe in der Aquaioiialiegion ist diosolbe, wio bei uns Java giobt 0 G, 
Ceylon. 0 62, Sudindien 0 59, Abessinioa 0 58, Kamerun 0 5Ö, Andeu von Columbien 0 51, von Einador 0 51, da- 
gegen die Westalpen 0 58, ErzgebirgeO 59, Haiz 0 58, die Borge bei Cbiistiama 0 55 oto Eine oiiiigGimasBeii ans- 
gespiochene Abhängigkeit von der geogiaphischen. Bieite ist in diesen Zahlen nicht /n oilconnon S a Iland- 
buch der Klimatologie I S 240/241 
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pro 100 m, dagegen 0-78^ für Mittag. Später bat Kämtz auf dem E.igi und auf 
dem Faulborn den täglicben Gang der Wärmeabnabme mit der Höbe genauer be- 
stimmt.^) Eine Vorstellung von dem täglicben Gang geben folgende Zahlen: 


Temperaturabnabme mit der Höbe zwischen Kolm Saignrn, 1600 m 
und Sonnblicbgipfel, 3106 m (pro 100 m). 



Mittn. 

2 

4 

6 

8 

10 

Mittg. 

2 

4 

6 

8 

10 

Mittel 

Winter 

0.50 

0.49 

0.49 

0.49* 

0.50 

0.60 

0.66 

0..59 

0.54 

0.52 

0.51 

0.50 

0.53 

Sommer 

0.64 

0.62 

0.60* 

0.69 

0.81 

0.87 

0.89 

0.88 

0.82 

0.73 

0.68 

0.65 

0.74 

Jabr 

0.56 

0.55 

0.54* 

0.57 

0.65 

0.74 

0.79 

0.75 

0.68 

0.61 

0.58 

0.57 

0.63 


Im Sommerhalbjalir nähert sieb um Mittag die Temperaturabnabme yon Kolm< 
Saigurn (unmittelbar am Fusse des Nordabsturzes des Sonnbliekgipfels gelegen) zum 
Sonnblick fast der theoretischen Wärmeabnabme auf steigen der Luftmassen; das Maxi- 
mum Mit ziemlich genau auf Mittag, das Minimum auf die Zeit vor Sonnenaufgang. ^) 
Almlicli sind die Verhältnisse überall, mit dem Unterschiede, dass es bei geringeren 
Höhenunterschieden in den Nachtstunden des Winters zu einer Temperaturzunahme 
mit der Höhe kommen kann. 

3. Die jährliche Periode der Temperaturänderung mit der Höhe. 
Die Temper atiirahnahme mit der Höhe unterliegt aucdi einer jährlichen Ver- 
änderung, die in den Tropen hauptsächlich durch den Wechsel der Eegenzeit mit 
der Trockenzeit bedingt wird, in mittleren und höheren Breiten durch den Wechsel 
yon Winter und Sommer; in Klimaten mit einer länger dauernden Schneedecke 
im Winter können die Unterschiede zwischen der Tenaperaturabnahme im Winter 
und im Sommer sehr gross werden. 

In den Tropen ist die Wärmeabnahme nach oben in der Trockenzeit meist 
rascher als in der Eegenzeit, doch kommen Ausnahmen vor und die Sache wird 
komplizierter dadurch, dass meist eine Trockenseite und eine Regenseitc der Ge- 
l)irge vorhanden ist, die sich verschieden verhalten. Am Agustia Pik in Südindien, 
8^/2^ nördl. Br. (1890 m), ist die Wärmeabnabme in den trockenen kühleren Monaten 
0*66^ pro lOüm, von Mai bis August in der Regenzeit (bei höherer Temperatur) 
0*57 (im Jahresmittel 0*60). An den unteren Abhängen des Kamerun Pik (bis 
1000 m) unter 4^ nördl. Br. beträgt die Wärmeabnabme in der Trockenzeit (Dezem- 
ber bis Februar) e])enfalls 0-66, von Juli bis September (Eegenzeit) 0*54. 

In mittleren und höheren Breiten hat, wie zu erwarten, der Winter die lang- 
samste Wärmeabnabme nach oben, da ja die Ursache derselben, die stärkere Er- 
wärmung der Thal er, dann am wenigvSten wirkt, ja zeitweilig ganz aushleiht und 
selbst ins Gegenteil umschlägt. Der Boden, namentlich der schneebedeckte, wirkt 
in den langen Winternächten erkaltend auf die unteren Luftschichten. Die rascheste 
Wärmeabnahme hat der Frühsommer (nicht der heisseste Monat). Die Ursache 
davon ist zumeist in dem Gegensatz zwischen den noch schmelzenden oder aber 

1) Kämtz -Martins , Oouxs comjüet de Mötoorologio. Paris i8d;3, S. 209—212, 

W.'Xra'bort, Der tägliche Gang der Temperatur auf dem Sonn Wickgip fei. Donkseliril'toa d. Wiener Akad., 
LIX. 1892- S. 212. Ich hake als Sümmer Mai, Juni, Juli, di© Monate der raschesten Wümioabnalimo, gouommon. 

3) Im östlichen Himalaya, Bengalen, ist die Wärmeabnahmo während der Rogonzoit 0.47, nach der Regen- 
zeit (Oktober bis Dezember) am grössten, 0.59 (Jahr 0.52). In den KW-ProYinzoii macht sich die liölioro Broito' 
sclion dadnrcli bemerklicb , dass der Winter die kleinste Wärmeabnabme zeigt , die grösste vor der Itogonzoit 
(boisse Zeit), April bis Juni, eintritt. 

In Höben Ton 300 — 1200 m ist im ncrdwestlichon Himalaya die Würmoab nähme am grössten zur Regen- 
zeit, am kleinsten im Winter, auf grossen Höhen und den Hochthälorn über 1700 m -vorlililt es sich gerade nm- 
gekebrt, Maximum Dezember/ Januar 0.68, Mmimu.ni Juli/August 0.25 bloss, Jabrosmittel 0.46 (sehr kleine Wärmer 
abnabme). Siebe Hill in Met. Z. 1875. B. XX. S. 302 und Indian Mot. Memoirs. Vol. IT. Part. IV. 

Hann., Lebrb. d. Meteorologie. 3 
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eben erst gescbmolzeaen Sclineelagen dei giosseren Hoben, welche die stärkere Ei- 
warmung bemincn, gegen die schon sehr staik und längere Zeit eiwaimten Tlialer 
zu suchen Man wiid auch voraussetzen dürfen, dass der Monat der laschesten 
Warmeabnahme von dem Hinaufrucken der unteren Schneegrenze ahhangt, für die 
unteren Höhenlagen kann es schon der April sein, fui die oberen der Mai und Juni 
Dies lasst sich, wie Biucknei nachgewiesen hat, in der .Tliat sehr schön an den 
meteorologischen Stationen der Schweizer Alpen verfolgend) 

Doch scheint der Einfluss, welcher die rascheste Waiineabnahme vor der 
heissesten Zeit eintreten lasst, dadurch nicht ganz erklärt zu sein, denn er macht 
sich auch dort noch geltend, wo beide Stationen eine Schiieelage haben, wie z B 
im Frulisommer zwischen Sonnhliek und Schafberg (Maximum: Mai 0 67, April 
0 64, beide Gipfel in Schnee, Juli, Schaf herggipfel schneelos, 0 63, August und 
März 0 61, Minimum November und Dezember 0 57^ (Jahr 0 6t). Es scheint, 
dass die freien Luftmassen in Hohen von 2—3000 m im Frühling in der That 
noch kühler sind, als spater im Hochsommer, und die rasche ‘Warmeabnahme iin 
Fruhsommer eine allgemeine Bedeutung hat (Die neueren zahlreichen Ballonbeohach- 
tiingen haben dies in der Xhat bestätigt) 

Uber die Andeiungen. der Teiaperaturabnalinie mit dei Hohe in Gebiigs- und Borglandeiii 
unterrichten uns die folgenden Beobaehtungseigebnisse 


Waimealonahme mit der Hohe pio lOO m 


Jan 

Fehl 

Marz 

Apnl Mai Juni Juli August Sept 

Okt 

Noy 

Dez 

Jahi 




Ho chgebirge a) Westalp en, 46° noidl Bi 




0 45 

0 53 

0 62 

0 64 0.66 0 67 0G7 0 64 0 60 

0 56 

0 51 

0 44» 

0 58 




h) Ostalpen®), Südseite, 46° nerdl 

Bl 




0 49 

0 54 

0 63 

0 67 0 68 0 69 0 67 0 65 0 61 

0 57 

0 53 

0 48» 

0 50 




c) Ostalpen ^), Noidseite, 47° nurdl 

Bl 




0 33 

0 40 

0 54 

0 62 0.G4 0 65 0 62 0 59 0 54 

0 47 

0 40 

0 32 

0 51 

Geschütztes Beiglaiid, meist Thalstatioiien ohne Ilochgipfel 

Kärnten 0, noidl 

Br 

0 20^ 

0 34 

0 50 

0 61 0 61 0 60 0 57 0 55 0 50 

0 43 

0 34 

0 23 

0 46 

Passuhergang, 

nur Thalstatioiien. ICaukasns, 42^2° nordl Bi Nord- und Sudseite 

0 31* 

0 33 

0 41 

0 53 0 54 0 54 0 5 6 0 55 0 50 

0 43 

0 38 

0 34 

0 45 


Mittelgehii ge'*') Eizgehiige, Moid- und Südseite, 50 noidl 

Br 


0 45X 

0 49 

0 58 

0 67 0 71 0.70 0 67 0 64 0 61 

0 58 

0 53 

0 47 

0 59 




Idizgebiige*), Moidseite (zugleich Luvseite) 




0 48» 

0 50 

0 55 

0 60 0 63 0 6 4 0 63 0 61 0 58 

0 55 

0 51 

0 48 

0 56 




Eizgebirge*), Sudseite (zugleich Leeseite) 




0 37» 

0 44 

0 61 

0 77 0 82 0 78 0 70 0 6G 0 65 

0 63 

0 54 

0 42 

0 62 




Harz ^^) 52° noidl Bi 





0 41 

0 52 

0 63 

0 69 0 7 0 0 69 0 6 8 0 67 0 62 

0 52 

0 42 

0 37« 

0 58 


Plateauland Gelinge Hohenuntei schiede Rauhe Alb, 48^/2° noidl Bi 


0 26 

0 35 

0 48 

0 56 0 59 0 56 0 53 0 50 0 47 

0 40 

0 31 

0 25J^ 

0 44 


1) Z B Im April liegt in Oraiibünden die imtere SchueGgreiize bei lOOO ni , Chur ist schon scbnoefrei, 
ClmivraTden (1213m) hat dagegen noch Schnee, der ahei im Mai fehlt Die Temperaturdiffei en^en sind Maiz 
4 20, April 4: 6, Mai 4 3 Sils im Oberengadm (1810 m) ist im Juni schneefrei, der Julierpass (2244 m) dagegen 
noch nicht, die Temperatardifferenzen Sils-Jnlier sind Mai 2 5, Juni S7, Jah 2 6°' Brückner, Über den 
Einfluss der Schneedecke auf das Klima der Alpen Zeitschuft d Deutschen u Osten eichisehen Alpenvoroins 
1893 Keferat in Pet Geogr Mitteilungen 1894 Litteratuibencht S 20 

Hann, Wärmeabnahme mit der Hoho an der Eidoberflache Sitzuiigsbeiichte der Wionor Akademie 
B LXI. Jan 1870 

3) Hann, Temperatur Verhältnisse der östeireichischen Alpenllmder IH 

Hoppe, Das Klima des Erzgebirges S Referat in Met Z 1890 ß XXV Litteraturbenoht S 2 
Von nur mittelst periodischer Formeln ausgeglichene Zahlen 
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Diese Zahlen zeigen die langsame Wärmeabnahme im Herbst und Winter, die sehr rasche im 
Frühling und Friihsommer^ das Maximum tritt im allgemeinen um so später ein, je grösser die See- 
höhe der höchsten in Rechnung gezogenen Stationen ist. Kärnten und die Südseite des Erzgebirges 
geben Beispiele für die langsame Temperaturänderung mit der Höhe im Winter im „'Windschatten*^ 
einer Gebirgskette, wo die Luft sich am ungestörtesten nach ihrem spezifischen Gewichte lagern kann^ 
die den vorherrschenden Winden ausgesetzten Seiten der Gebirge (die Luvseiten) haben im Winter 
eine raschere Wärmeabnahme mit der Höhe-D 

Da die Ursache der langsamen Temperaturabnahme mit der Höhe im Winter die abnorme 
Erkaltung der Tliäler, namentlich ganz abgeschlossener, windstiller Thalbecken ist, so fällt diese weg, 
wenn die untere Station auf einem geneigten, oder überhaupt auf einem freien Terrain liegt, das stark 
ventiliert ist und normale Wintertemperatur hat. Die folgenden Beispiele zeigen dies.^) 


Jan. 

Febr, 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. Okt. Nov. 

Dez. 

Jahr 




Siz 

i 1 i e n. 

Etna, 

2947 m 

, 37.7® nördl. Br. 



0.59 

0.58* 

0.58 

0.61 

0.63 

0.65 

0.65 

0.64 

0.64 0.63 0.62 

0.61 

0.61 



Südfrankreicli. 

Pie du Midi 

i, 2860 m, 43® nördl. Br. 



0.49 

0.57 

O.Gl 

0.64 

0.62 

0.58 

0.54 

0.53* 

0.55 0.54 0.51 

0.48* 

0.56 



Mitteleuropa 

. Hohe Tauern, Sonnhlick, 

3106 m, 47o nördl. Br. 



0.55* 

0.60 

0.63 

0.G9 

0.74 

0.75 

0.73 

0.72 

0.67 0.60 0.57 

0.55 

0.65 




S chottlancl. 

Ben Nevis, 1343 m, 

56.8® nördl. Br. 



0.59* 

0.C5 

0.71 

0.76 

0.75 

0.69 

0.70 

0.70 

0.65 0.65 0.61 

0.60 

0.67 




Nordamerika. 

Pikes Peak, 

4308 m, 39® nördl. Br. 



0.54 

0.59 

0.67 

0.73 

0.74 

0.72 

0.68 

0.C5 

0.62 0.59 0.55 

0.53* 

0.64 




Süd in dien. Agiistia Peak, 

1890 in 

, SVs® nördl. Br. 



0.66 

0.6G 

0.64 

0.58 

0.56* 

0.58 

0.57 

0.56* 

0.59 0.59 0.63 

0.66 

O-GO 


Die Wärmeabnahme mit der Höhe ist von der Witterung abhängig, wie schon 
vorhin der Einfluss der Hegenzeit in den Tropen erwähnt wurde, ln unseren 
Breiten ist bei stark bewegter Luft, meist zusammenfallend mit schlechtem Wetter, 
in Bergländern die Temperaturabnahme rascher, als hei ruhiger heiterer Witterung. 
Süring hat gezeigt^), dass zwischen Eichberg und Schneekoppe (Höhendifferenz 
1252 m) die Temperaturabnahme im Winter hei heiterem Wetter 0*16, bei trübem 
0'58® ist, im Sommer: ähnlich heiter 0*43, trüb 0*64, Jahr: heiter 0-36, trüb 0-61® 
pro lOOm. Ähnliche Resultate gehen andere Stationspaare (Neuenburg-Chaumont, 
621 m: heiter 043, trüb 0*63). Ist die Luft stark bewegt, so muss sich die Wärme- 
ahnahme jener der dynamischen Abkühlung aufsteigender Luft nähern, bei heiterem 
windstillen Wetter sind die hohen Stationen zu warm, die Wärmeahnalime ist 
also langsam. 

Eine anschauliche Darstellung des jährlichen Wärmeganges in verschiedenen 
Höhen, des Fortschreitens der Erwärmung von unten nach oben im Frühjahr und. 

1) W. Trabort (Met. Z. 1898. B. XXXIII. Temporaturabnabme ia den niederöstorreicliiaclieii. Kalk- 
alpeii. S. 249) findet Luvseite: Winter 0.49, Jalir 0.56 (Maximum; Juni 0.67), Leeseite: Wintor 0.37, Jahr 0.45 
(Maximum: 0.61 Juni): 'Über die Wärmeabiiahmo in den deutschen Mittolgfebirgoii s. auch Fr. Klongol, ,,DaH 
Wetter.“ 1897. Klima des Eiehtelborgos. 

2) Etna, s. Mot. Z. 1808. S. 264; 1899. 8. 47*1, jährlicher Gang noch unsicher. Plc du Midi, Mot.Z. 1891. 
S. 298. Tauern, Met. Z. 1891. S. 207. Sonnbliekgipfel gegen Sclmiittenhöhe und Kolm. Saignrn. BenNovia, 
ohenda 8. 430. Pihes Peak, ebenda S. 206 , gegen Colorado Springs in 1838 m. Man sehe ferner über diesen 
Gegenstand: Kaukasus, Met. Z. 1892. S. 190. Hongkong, Victoria Poa'k. Ebenda 1888, S. 401. Italien; Lugli 
1884. S.459, nicht gut verveudhar, dagegen Bus in 1891. S. 461. Karst: Perd. Soydl 1891. Litteraturbericht 
Nr. 2, interessanter Nachweis der ausserordentlich grossen Temperaturabnahme von der Küste zum Karst Plateau, 
Mittel 0.91 pro lOO m, Januar-Pehruar 1.04®, April bis Juni Minimum 0.87®. 

Sachsen: Schreiber, Mot. Z. 1893. S. 361. Schweiz: Wo i 1 e nman ii , Schweiz. Meteorolog. Beoh. 
Jahrgang VIII. Ka'rawanken: S 0 ydl,Met. Z. 1887. S. 313. Schlesien: Kolbe nhoy er , Mot. Z. 1890. 
Litteraturbericht S. 70. Siobonhür gen: Eeiss onborger, Mot. Z. 1884. S. 465. Mitteleuropa überhaupt: 
Hirsch und Hann, Met. Z. 1871. S. 316. Allgemeines .s. Woeikof, Deut. Met. Z. 1885. S. 201. 

3) Met. Z. B.XXV. 1890. Litteraturbericht S. 65. 

9 ’’' 
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Sommer, des Herabsteigens der Kalte \^on oben im Hei bst und Winter geben die 
folgenden Isoplethenkurven (Fig 14) nach A Eichte i für das schlesische Gebirge 
(Grafschaft Glatz).^) 

3 Der jährliche Temperaturgaiig in grosseren Seeliohen, Abnahme 
der Grosse der Jaliresscliwankiing dei Tempeiatur, Verspätung der 
Jahresextreme So wie wir beim täglichen Warmegange mit dei Entfeinnng 
vom Erdboden, dei eigentlichen Wärmequelle für die nnteien Luftschichten, eine 
Abnahme der Grosse der täglichen Variation und eine Verspätung im Eintritt dei 
grössten und kleinsten Tageswaime haben nacliweisen können, so treffen wir die- 
selbe Erscheinung auch in Bezug auf den jährlichen Temperaturgang, aber auch 
mit denselben Einschränkungen wie dort Die Erscheinung ist an die Entfernung 


Fig 14 



Tliernio-Isiopletlieii fiir die Grafaclialt GlatÄ. Temperaturltiiderungen la vortikdlor IliLlitiuig 


vom Eidboden geknüpft, nickt an die absolute, sondern an die relative Hohe, 
die Erhebung iibei den Boden Wie schon m den Betrachtungen am Eingänge 
zu diesem Kapitel eiwahnt wurde, ist bei einei allgemeinen Landerliehung zunächst 
eine Yergrosserung der täglichen und jährlichen Warmes chwankung zu erwaitcn, 
allerdings nur bis zu einer gewissen Holicngreiize, wo duich die Abnabinc dei Luft- 
hülle auch die Sommerwärme so stark crniediigt wird, dass die jahi liclic Tempeiatur- 
schwankung wieder abnimmt Da aber die giosseien Eiliebungen in den Gcbirgs- 
landern zumeist von beschrankter Ausdehnung sind, so tiitt, wie die fiiiliei fui den 
jahi liehen Gang der Warmeabnahme mit der Flobe mit geteilten Zahlen werte be- 
urteilen lassen, im grossen Ganzen in allen Gebiigslandern eine Abnahme der 
Grosse der jährlichen Warmeschwankung mit der Hohe ein, wozu freilich auch die 
Veigrosserung derselben in den Tlialern unten das ihrige beiträgt. Da die Tem- 
peratur im Winter langsamer mit der Höhe abnimmt als im Sommer, so müssen 
die Winter in der Hohe relativ milde, die Sommer dagegen kalter sein als unten, 
das Eigebnis ist eine Annäherung des jährlichen Waimeganges an jenen im mari- 


B Met Z 1892 S 37. Naeh. den BeobacHnngen an den Stationen Olatz (290 m), Ebersdorf (430 m), 
IjielitGii'walde (510 m), Brand. (780 m) und SclineeTierg (1220 m) Man. kann solebon Diagrammen auch die A.ndanor 
einer gewiasen Temperatur in jedei Seebolie entmelinien, so'wie die Holiengrenze, •welolie jede Temperatur eireiclit 
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timen Klima, eine Abstumpfung der Extreme, und zudem, eine weitere Älmlicbkeit, 
eine Verspätung derselben. 

Der Gipfel des Sonnblick in den Hohen Tauern (3106 m unter 47^ nördl. Br.) 
hat fast genau denselben jährlichen Temperaturgang wie die Insel Pelagosa (42-4® 
nördl. Br.) in der Mitte des adriatischen Meeres, die Jahresschwankung wie die 
Eintrittszeiten der höchsten und tiefsten Temperatur sind fast völlig identisch.^) Die 
mittleren Temperaturen sind dagegen ausserordentlich verschieden (—6*2® und 16-6^). 

Je grösser die Ausdehnung des gehobenen Landes ist, desto geringer ist diese 
Annäherung au den maritimen Charakter des Warmeganges, in eingeschlossenen 
Thälern fehlt sie g'anz. Dagegen zeigen die Orte an Abhängen und auf Berg- 
gipfeln dieselbe in sehr ausgesprochener Weise, z. B.: 


Tauern: Zell a. S. Schmitt enhöhe 


Höhein Meter 750 1940 

Kältester Monat — 5-9 Jan. — 7*1 Jan. 

Wärmster „ 16-1 Juli 9*0 Aug. 

Diherenz 22-0 16*1 

Nordscliweiz: Altstätten Trogen Gäbris 

Höhe in Meter 460 880 1250 

Jahresschwankung 19*4 17*1 15-5 


Sonnblick 

3106 

— 12.0 BW 
1 *4 J uli 
14*0 

Rigikulm Säntis 
1790 2465 

14-5 14*1 


Aus dem Eortschreiten dieser Zahlen könnte man schliessen, aber nur unter 
gewissem Vorbehalt, da die meteorologischen Stationen nur wenig hoch liinaufreichen, 
dass, wenn die Alpen Berge von 9000 m Höhe hätten, auf deren Gipfeln die Jahres- 
schwaukung der Temperatur schon nahezu verschwunden sein dürfte. 

In der freien Atmosphäre haben wir keine anderen regelmässigen Beobach- 
tungen über die Abnalime der Jahresschwankung mit der Hohe als jene auf dem 
Eiffelturm, die nur bis 302 m hinaufreichen. Die oben für die Berge nachgewiesenen 
Änderungen treten auch schon in diesen geringen Höhenunterschieden sehr klar 
hervor. 

Elemente des jährlichen Wärmeganges am Eiffelturm. 

Ort Paris 1. Plattform 2. Plattform Spitze 

Höhe in Meter 2 123 197 302 

Minimum 2.0(8. Jan.) 1-9 (7. Jan.) hS (7. Jan.) 1-6 (8. Jan.) 

Maximum 184(24. Juli) 17*9 (29. Juli) 17-5 (3 1. Juli) 17-0(1. Aug.) 

Differenz 164 16-0 15-7 15-4 


Der Eintritt des Minimums verspätet sich nicht, wohl aber der des Maximums 
und zwar um 7 Tage in 200 und um 8 Tage in 300 m. 

Die Jahresscliwankung nimmt hier (in der freien Atmosphäre) um für 
300 m ab, aber in den höheren Schichten gewiss viel langsamer. 


1) Die Gleieliuiigön dos jiUirlielien Temperaturgsingos sind seliün S. 1)1 mitgötoilt worden. 

2) Für die Abmliine der Jaliresseli'W'anlcuttg der Teniperatnr mit der Höhe in denllpen habe ich folgende 
Uleichimgon gefunden, h Höhe in Hohtometern, I) Jahreaschwanhung der Demporatur : 

■Wostscb.'weiz D = 21.45 — 0.22h; Tauern. D ~ 22.08 — 0.25 li, 

woraus für D = 0 «ick h zu ca. 9200 m ergeben würde. 

Über Einschrhiihung und teilweisen Widerspruch mit diesen Folgernngon durck die Beobacktungen in 
sekr grossen. Höhen bis zu 10 km im Ballon wird später berichtet. 
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Hoclitliälei zeigen keine, odei doch nur eine gelinge Ahnalime dei Giosse der 
jaliilicken Warme scliwanknng, sie eikalten im Wintei sehi staik, eiwaimen sich 
aher auch wiedei sehr kiaftig im Sommer, z B 


Gipfel Eigi Kulm, 1790m 
■wärmster kaltestei t-. ^ 
Monat 

9 9® Juli — 4 6 Jan 14 6^ 


Thal Bevers Engadin, 1720m 
wärmster kältester 
Monat 

ll-SMuli — 10 1 Jan 21 


Diff 


In den Hochtlialetn dei Gebiige ist die jahrliclie Wdimescliwankung nicht 
geringer als an ihiem Fuss 

Die Jahi esmi iiima dei Temp ei atiii sind auf den Bci^yiplt'lu dei hulioioii Bieiten selbbt in 
3 — 5000m Sceliohe iiui wenig niüdriger als in den Tluiloin unten, in mittleien Tlühen ott inildei als 
dort Dafui einige Beispiele Mittloic Jaliiesiniiiima: Zell a S (7()0m) — !24 luitli.ui&boig (b Giisteiii, 
1940 m) — 20 4°, Soimblick (310(> m) — 30 1*^, also imi 5^2® iiiediigei <ils in Zell Die absoluten Ex- 
treme der gleichen 10 Jaliie (1887 — 180()) waren Zell — 316°, Katliausbeig — 24 4°, Sonnblick 
— 33 8° (aus den Tei nmiboobaclitimgoii), T.imswc^ liattc sebon einmal — 35» 

Mittlern Mimma Klagentmt (4 '30 m) — 21.7°, Obii, Beighaus, (2047 ni) — 210°, absolute 
IGagentiiit — 306, Obu -^27 5, teiiier Gent (405 m) — 19 2, 8t Boinhaid (2475 in) — 20 4°, absolut 
Grent — 23 3°, St. Berriliaid — 27 2, dagegen Giptel mit Boclithal veiglichen Ibgi Kulm — 18 7", 
Bevers — 26 9, 30 jabiige Mittel, absolute Kxtiemc Rigi — 23 0°, Bcveis — 33 3° (im gloicluni .laliio 1801) 
Absolute Ex.tieme Pikes Peak (4308 ni) — 30 4°, Mt Waslnngtoii (1914 m) — 45 0° Man bat 
oft versucht, duicli auf Bei g gipfeln zuiuckgolasseno Miiiinmmtheiinometei die iiiediigHti* Temx)ciatui 
während des Wmteis kennen zu lernen Dci Veisneli untciliegt sein giossen 8cli\vu‘nglv(‘it(ui und 
gelingt selten (JT Ball, Tlieim Obseiv in tlio Alps Bepoit Biitisli Assoc 1802 8 3()0) Ein 
auf dem Montblanc- Gipfel (4810 in) zuruckgelassen cs Mimmumtbeiniometei zeigte als tielste Tem- 
peratur des Winteis 1894/05 — 43 0° (Buct [3300 m| — 33°) Aul dem {j^rüssen Ai iiai (514(1 m) zeigte 
ein dort liintei legtos Miminumtlieimometei im Wintei 1803/91 ah Mimnmin — 30 7°, 1894/95 — 34 1°, 
aut dem kleinen Aiaiat (3900m) — 29 1°, aul dem Alagos (4271 ir) — 32 0 (1893/95) ln Kais unten 
(1742 m) waren die Minima dei Wmtci 1893/94 und 1894195 — 34 3° und — 35 3, iin Eebuiai 1803 
hatte Kars sogai — 40 0° (vergl Mot Z 1897 8 308) 

la den Tropen, nanieiitlicli im aquatoiklcii Gebiete, wo schon im Moerosnivoau 
die Jahiesscliwankimg gering ist, zeigt sich keine bcötiiiimte Abnahme derftclbcii 
mit der Ilblie, es kommt alles auf die entliehen Yeihaltnisae, iiamcntbcli auf die 
Niederschlagswerliältmsse an. Die llolio, wo die Jahresscliwankung gleich Null wiid, 
liegt am Äquator jedenfalls yiel mcdrigei als bei uns Aus clor konstanten Hohe doi 
Schneegrenze m den Anden von Ecuador daif man wohl schliesscn, dass sie da- 
selbst schon ungefähr bei 5000 m zu huden sein dmfte 

In Quito ist die Jahresschwankuiig der Teinpoiatiir bloss 0 5'\ dagegen winde 
sie bei einer Hacienda am Antisana m 4060 m noch ubei 3^ gefunden Ceylon 
hat im Meeresmveau im Mittel 3 P, Kandy (520 ni) 2 4^, Ncweia Elyia (1900 ni) 
auch 2*4®; Siidindien unter 8 — 10^ nordl. Br im Meeresniveaii (Ost- und West- 
küste) etwa 4-8®, Wellington (1890 m) 5 9^ Dodabetta Peak (2633 m) d-l® 
Yon einer ALnahme der Jahresschwankung mit dei Hohe ist da kaum etwas zu 
hemerken 


4. Höhenlage der Isotherme von 0® und deren jährliche Wande- 
rung Eine gute Illustiation der jährlichen Temper atur Variation in grosseren Hohen 
der Gebirge unter verschiedenen Breitegiadcn liefert die Bestimmung der See- 
höhe, m welcher die Temperatur des Gefrierpunktes zn finden ist. Man erhalt 
aus dei ermittelten Warnieahnahme mit der Hohe dafür die folgenden Zalilen- 
angahen . 


1) Auf dem Giplel des Chimtoiaz» (6253 m) beobachtete Whympei im Januai — ßo, im Juli — 8°, aul 
dem Cotopaxi (5960 m) im Betruar — 8 4° C 
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Seehöhe (in Meter), Tbei welcher die Temperatur des Gefrierpunktes herrscht. 



Anden von 

Nordwest- 


Pikes Peak 

Pic du 

Tauern 

Ben Nevis 

Gebirge 

Quito 

Himalaya 

Ätna 

Colorado 

Midi 

E- Alpen 

Schottland 

Breite 

Äquator 

32 

37.7 

38.0 

42.9 

47 

50.8 

Januar 

5100 

2800 

1900 

IloO 

1350 

0 

040 

Juli 

5100 

5700 

3980 

4970 

3940 

3300 

2000 

Jahr 

5100 

4700 

2950 

3200 

2480 

2050 

1250 

Im Juli 

senkt sich die isotherme Fläche von 

0^ von 

5100 m 

am Äquator bis 


7 Aim Meeiesniveaii in der IJmgehnng des Nordpols, im Januar triift sie dasselbe 
in sehr verschiedenen Breiten je nach den Klimagebieten. Die grössten Höhen- 
ändermigen dieser Fläche trifft man in den kontinentalen Gebirgen, i) 

5. Temper aturzunahme mit der Höhe im Gebirge. Die Wärmezuiialime 
mit der Höhe als normale Erscheinung während der Nachtstunden in den unteren 
Luftschichten haben wir schon beim täglichen Wärmegang kennen gelernt. In manchen 
Gebirgsländern kann man dieselbe während des ganzen Winters bis zu beträcht- 
lichen Höhen hinauf beobachten. Die mittlere Temperatur der Thäler kann in 
den Wintermonaten niedriger sein, als jene in grösseren Höhen, namentlich als 
jene an Bergabliängen. Aber auch die höheren Thäler, wenn sie keine grösseren 
ebenen Flächen besitzen und durchweg ein Gefälle nach unten haben, können warmer 
sein, als die tiefen weiten Thalbecken, die allseitig durch Bergzüge abgeschlossen sind. 
Ihrer Entstehung nach ist dies genau dieselbe Erscheinung, wie die grössere Nachtkälte 
aller Thäler zu allen Jahreszeiten*, dieselbe kann sich nur im Winter, namentlich unter 
dem Einflüsse einer Schneedecke, welche die Wärmeausstrahlung sehr begünstig!, 
während der langen Nächte nach Dauer und Erstreckung bis zu grösseren Höhen 
hinauf besonders günstig entwickeln, wenn die Terrainformen günstig sind. Weite- 
allseitig umschlossene Thalbecken gestatten die Ansammlung grösserer IMassen 
erkalteter Luft und begünstigen dadurch das Auftreten und die Konstanz jener 
Witterungsfaktoren, welche der weiteren Erkaltung besonders günstig sind, den 
hohen Luftdruck, heiteren Himmel, und Windstille. Letztere ist der Temperatiir- 
zunalime mit der Höhe besonders günstig, weil sie gestattet, dass sich die erkalteten 
Luftschichten ungestört nach ihrem spezifischen Gewichte, die kältesten zu unterst, 
ruhig lagern. Deshalb tritt die Erscheinung besonders auf jener Seite imd in jenen 
Teilen der Gebirge am stärksten auf, welche gegen die vorherrschenden Winde aui' 
meisten geschützt sind, in den Alpen also zumeist in den Thälern auf der Süd- 
seite der Oentralalpen und in ihren östlichen, schon mehr kontinentalen Teilen. 
Diese Teile des Alpenzuges sind gegen die vorherrschenden, oft stürmischen West- 
winde des westeuropäischen Winters am meisten geschützt, welche sonst die oberen 


Die mittlere Toinporatur de« Cliimboraaogipfcls (6250 in) dürfto recht nalio zu — angosotzt wordoiii 
könnou, d. i. die Temperatur dos Sonnblickgipfols (3100 iii) in den Tauern unter 47*^. 

In den Nordalpen unter 47*^ wäre die isotherme Tläclio von 0® im Janutu- bei 80 m Seeliölie zu suchoii,. 
in den Südalpen n'ntor 46° (raittlore LUngo für beide Gruppen 10° JE. v. Gr.) bei 550 m; sie steigt dann xasclt 
binaiif und erreicht im Juli in den Südalpen 3590 m ca., in den JNordalpen im August 3520 m; iin Soptember 
liegt sie überall in 3170 ra. Die grösste Senkung der isotliormen Flllclio von 0° fällt auf den 7. Januar (mittlorO' 
Höhe 230 m), die grösste ilebung auf den 5. August (mittlere Höbe 3550 in). Das Hinaufrücken erfolgt sehr 
langsam, es dauert 212 Tage, das Herabsinkon geht sehr rasch vor sich, in 152 'fagen. Die Zeit dos raschesten 
Emperstoigons fällt auf den 1. Mai, die IsotUormo von 0° steigt dann pro Tag um 2-21/.2 m aufwärts; die Zeit de» 
raschesten Herabsinkens Jlndot um den 6. November statt, sie logt dann pro Tag nach abwärts zurück. Diese 

Verhältnisse sind sehr charakteristisch für donYorgang dorErwärmung und Wiederabküliliing in den Gebirgsländern 
mittleror und hüberer Breiten. (Hann, Die Temperatur der {)storr 0 ichi.sclien Alponländor. III. Sitzungsbe rieht o 
der Wiener Akad. XCIL B. Juni 1885. S. 78—82.) 
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Die Tempel aturzunahme mit der Hohe 


warmeien mit den unteren kälteren Sehicliten miscken, und die normale Waime- 
abnahme mit der Hohe häufig wiedei hei stellen winden. 

So wie in den Alpen kann man die „Tempeiatniiimkelirung“ mit der Hohe 
als normale Eiseheinung der Winteimonate (Dessember und Januar) untei gleiclien 
Yeilialtnissen in allen Gebiigen der höheren Hielten wiederfinden Ihre grösste 
Entwickelung erlangt sie vielleicht in den Gebirgen Ostasiens, in dei Gegend der 
kältesten Wintei dci Eidobeifiache, wo auch der höchste Barometerstand, bei 
giosster Luftiuhe und ungetrübt heiteiem Himmel, anzutieficn ist Hie besten 
ziffermassigen Beispiele dafür liefern aber wegen ihrer zahh eichen meteoiologischen 
Beobachtungsstationen in veischiedensten Hohen die Alpen, und liiei namentlich 
dei centrale Teil der Ostalpen und vor allen das klassische Land dei winterlichen 
"Warmezunalime mit dei Hohe, Kärnten 

In Kainten ist das Sprichwort entstanden: „Steift man iin Winter um einen Stock (um em 
Stockwelk, Etag'e), so wiid es waimei um einen Rock“ Dafür mögen einige Beispiele gegeben 
werden 

Lessachthai (Gailthal), SW-Kaiiiten 
Olt Tropolach Wiirmlacli S Jakob ü Tilliach 

Hohe 111 Mctei 590 710 950 1400 

Wintei mittel — 5 9 — 40 — 2 9 — 9 5 

Westseite der Saualpe, Goischitztlial 
Olt Eberstein Iluttcnstein Lölling (Thal) Lolling-Beigh Stelzing 

Hohe in Mctei 570 780 840 IlOO 1410 

Wintei mittel — 3 3 — 2 3 — IG — 13 — 3 2 

Karawanken, S-Karnten 

Olt Klagenfuit Eisenkappel U Schaffleialp Obirl Ohngipfel 

Hohe in Metei 490 560 1063 1230 2140 

Januai — 0 2 — '3 2 — 3 6 — 13 — G8 

Winter ~4 (> —3 9 —3 1 —3 8 —6 5 

Die Temperaturzunahm e mit dei Hohe reicht m Kainten von den Tlialsohlen m ca 500 m 
im Januar bis über 1000m hinauf, dann nimmt die Tencipeiatur wieder ah, ahoi erst in ca 1900 m 
trifft man wieder die Januartdmpeiatui der grossen Niederung von Mittelkaiiiton an Eine Luftschicht 
von ca 1400 m Mächtigkeit ist warmei, als die unterste Bodenschicht und die hob eien daiuherliegen- 
den Schichten 

Diese Tempoiatuizuiiahme mit der Hohe ist nicht etwa duich eine längere, intensivere Soiuien- 
stiahlung in der Hohe zu eiklaren, oder durch die häufigen Nebeldecken der Thaler, wie man glauben 
konnte Dagegen spneht schon der Umstand, dass morgens und abends, wenn die Sonne nicht scheint, 
die Tempel aturzunahme giosser ist, als nachmittags, z B : 

Tempel atuidiff er enz Bergbaus Lelling — Klagentuit Hohendiffeienzen 660 in 
(Mittel von sechs Wmtein) 

Tageszeit 6 h moigens 2 h nachmittags 9 h abends Mittel 

Tempel aturdifterenz 3 9*^ 2.3*^ 3 8° 3 3° 

Temper atui Zunahme 

pro 100 m 0 59 0 35 0 57 0 50 

Um 6h morgens, wo die Sonne (im Winter) noch lange nicht aufgegangeii , ist die Waime- 
Zunahme am grössten, 0 6° pro Hektometer, mittags am kleinsten, em Beweis, dass die Erwdimung 
des Bodens doch unten am giossten ist (trotz häufigerer Nebeldecken) 

Im Januai ist die mittlere Warmezunahme sogai 0 84, nachmittags dagegen bloss 0 64 Die 
Kalte unten ist also Kalte infolge der Wärmeausstrahlung wahrend der langen Wmteimiclite hei 
Luftruhe, die Warme oben eine Folge des Ahfliessens der kalten Luft und Ersatz derselben durch 
Zufluss der wärmeren Luft aus dei Hohe und von der freien Atmosphaie D So erklärt sich auch 
der scheinbar paiadoxe Satz, je kalter es unten wird, desto warmer wird es oben, die absteigende 
Lufthewegung wiid duieb stärkere Wärmeausstrahlung unten und an den Berghangen betordeit, und 
diese bringt dann oben um so wärmere Luft 

Die Zeit der längsten Winternacht, also Ende Dezembei, ist die Zeit der grössten Warme- 
jziinahme mit der Hohe m den unteren Schichten, der langsamsten Warmeabnahme im Mittel aller 

D Em schöner Beweis dafür ist die relativ grosse lufttrockenheit zu Lölling am. Atend und Moigeii, ein 
Beweis, der aber erst später tlieoretiscb gewüidigt Tft erden kann 
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Stationen bis zu den grössten Höhen. Ich fand für das mittlere Datum der langsamsten Wärine- 
zunahme mit der Höhe den 28. Dezember D (0.3.S° pro Hektometer). 

Den zeitlichen Verlauf der Erscheinung kann man den folgenden Temperatnrmitteln für halbe 
Monate entnehmen: 

Zeit 2. — IG.Dez. 17. — Sl.Dez. 1. — lö.Jan. 16. — SO.Jan. öl. Jan.b. 14.Febr. 


1 470 m 

—2.4 

—5.4 

—5.7 

__4.7 

—2.7 

II 790 

—2.1* 

—4.1* 

—4.2* 

—2.9* 

—1.1* 

III 1230 

—2.3 

—4.1* 

—4.2* 

—3.4 

—2.6 

IV 2040 

—3.7 

—4.3 

—5.7 

—5.7 

—6.4 

IV— I 

—1.3 

-f-l.l 

0.0 

—1.0 

—3.8 


In der zweiten Hälfte des Dezember reicht die warme Luftschicht am höchsten hinauf,"'^) 

Temperaturzunahme mit der Höhe an Küsten. In Gebieten sehr 
starker Seewinde an den Küsten eines kühlen Meeres, die landeinwärts in. stark 
erwärmte Landflächen übergehen, tritt eine andere Form der Wärmeziinahme mit 
der Höhe ein, die auf den Sommer oder überhaupt auf die wärmere Jahreszeit 
beschränkt ist, wo der Temperaturgegensatz zwischen Meer und Inland am grössten ist. 

Der interessanteste Fall dieser Art ist an der Küste von Kalifornien zu 
finden, deren merkwürdiger jährlicher Wärmegang früher specieller beschrieben worden 
ist. Seit 1897 werden in der Nähe von San Francisco auf dem Mt. Tamalpais in 
723 ni Seehölie (37^ 5 6'nördLBr., 122^ 36' westl. L.) meteorologische Beobachtungen 
angestellt, die im Yergleich mit jenen im benachbarten San Francisco ganz merk- 
würdige Temperaturunterschiede ergehen haben. 

Im Jahre 1898 (mehr Jahrgänge liegen noch nicht komplett vor) war 
San Francisco (49 m Seehöhe) nur von Oktober bis März inkl. wärmer als die 
674 m höher liegende Station auf dem Mt. Tamalpais, im Sommerlialbjahr erheb- 
lich kühler. Die Temperatur nimmt an. der kalifornischen Küste, im Gebiete des 
starken Seewindes, im Sommer mit der Hohe bis zu mindestens 700 m Höhe zu. 

Der Temperaturunterschied zwischen San Francisco — Mt. Tamalpais (Höhendifferenz 674 m) 
betrug im Winterhalbjahr Oktober bis März 4-2.5°, von April bis September — 1.9°, im Jahresmittel 
also + 0.3. 

Die Wärmeabnalime mit der Höhe von Dezember bis März ist 0.43o, die Wärmezunalime 
mit der Hobe von Juni bis September 0.41 pro 100 m. 

Im Juni 1899 betrug die Wärinezuiiahine G.3° oder 0.94 pro 100 m, ja wenn man bloss das 
Mittel der 24 Tage nimmt, wo die Temperatur oben höher war, ergiebt sich die Wärmezunahme zu 
1.26° pro 100 m. Auch die Beobachtungen auf dem Mt. Hamilton und zu Point Heyes geben dasselbe. 

Bei Hegen und wolkigem oder kaltem Wetter ist die Temperatur unten höher als oben. Wenn 
es oben beträchtlich wärmer ist als unten, so tritt unten stets Hebel ein, der ja für die Sommerwittcrung 
der kalifornisclieii Küste ebenso wie der heftige kalte Seewind charakteristisch ist.'*) 

In überraschender Weise giebt sich die Wärmeziinahme landeinwärts und 
mit der Höhe in folgenden Zahlen kund (korrespondierende Mittel von drei Jabren, 
Stationen der Central Pacific Kailroad): 


Ort 

San Francisco 

Sacramento 

Colfax 

8ninmit 

Breite 


37*6 

38-6 

39-1 

39-3 

Höhe in 

m 

45 

9 

739 

2139 

Sommer 


14*8 

22-2 

25*2 

14*6 

Winter 


10-5 

8-4 

8-1 

1-9 


1) Das mittlere Datum der rasohosten Wärmoabnalime fällt auf den 14. Mai mit 0.66° pro lOOin. 

2) Näkeros über diese Verhältnisse findet mau in: Hann, Temporaturverhältnisse der österreiclüschon 
Alpenläuder. III. Sitzungsberickte der Wiener Alcad. B. XGII. Junibeft 1885. S. 89 — 105, und Zoitsclirift des 
Deutseben und österreicMschen Alponvereius. B.XVII. 1886. Mittlere Wärmeverteilung in den Ostalpen. S.51 ete. 
Ferner: Hann, Die Erscheinung der Wärraezunahme mit der Hobo in den Wintornionaton. Zeitschrift f. Met. 
B. V. 1870. S. 513— 521. Die erste Erldärung der Erscheinung habe icb gegeben in Zeitschrift f. Mot. B. XI. 1876. 
S. 133 etc. Auffallende Beispiele für die Tomperaturumlcelirung mit der Höhe im Gebirge findet man in Met. Z, 
1887. S. 184; 1888. B. 148; 1891. S. 273; Beobachtungen iiu Pinzgau, im Odenwald e. 1891. Ijittoraturbericht S. 20 ; 
1892. S. 417; in Nordindien. 1891. S. 74 etc. 

S) Hann, Handhucli der Klimatologie. B. HL S, 344. 
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Terteilung der Temperatur an dei Euloberflaclie 


Der lioeliste Pnnkt der Eisenbabn in 2140 m hat dieselbe Sommertenipeiatur 
wie die Kirste, Colfax, 72 km landeinwärts von Sacraiiiento, aber 700 m liohoi, ist 
um 10® warmer als San Francisco 

Diese eigeiitiimliclie vertikale Temperaturschichtung im Sommer, iintou kalt, 
oben warm, tritt wolil an Küsten mit staiken Seewinden nielirfacli auf, aber wegen 
Mangel an Beobaclitmigen aus der Hohe ist sie bisher nur für die kalifoinischo 
Kiiste und chilenisclic Kaste aus den Beobachtungen direkt naebgewiescn worden 

II. Verteiliiiig der Lufttemperatur in horizontaler Riclituiig 
an der Erdoberiäclie. 

Einleitung Die an dei Ei dobei flache beobachteten Lufttemperatiii eii scheinen, 
selbst m der Form von Jalnesmitteln, kaum irgend eine einfache Ablmngigkoit 
von der geographisclieii Breite zu haben. Selbst wenn man dieselben mit Hilfe 
der aus den Beobachtungen sich ei gebenden duichsclmittlichen Wamioabnahme 
mit der Hohe auf das gleiche Niveau (das Meeicsmveau) reduzieit, und damit den 
auf kleinere Entfernungen bin am meisten stoi enden Faktor, die ungleiche Seebohe, 
eliminieit, bleiben auch dann noch untei gleichen Bieiten sein giosso Tenipeiatm- 
unterscbiede bestehen Dieselben stellen sicdi wohl alsbald in eistcr Lime als eine 
Ifolge dei Lage eines Oites an einer Kinste, odei im Innern des Landes dai, abei 
auch Kustenoite gleicliei Breite zeigen immer noch Tcmpeiatiiniiitci schiede, und 
desgleichen auch die Landstationen Es oigiebt sich bei genugeiulei Betiaclituiig 
einer Tabelle der heobacliteten Mittcltcniperatiiien bald, dass die Warnicveihalinisse 
eines Oites luiveistandlicli bleiben, wenn man inclit du» Bosition des Oites auf 
einer Erdkaite m allen ilnoii Bozieluingen dahei zu Bäte zicdit. Mau wiid so 
von selbst dazu gediaiigt, die Tcmpei atiii en an den zugehörigen Erdslollen auf 
einer Kaite einzutiageii und derart iliie gcogiaphische und gegenseitige Abhängig- 
keit sich klarer zu machen Dei nächste Schutt ergiebt sich dann von selbst, 
man wird \ei suchen, die Orte gleicher Tempeiatni (eines bestimmten Jabres- 
abschmttes, abei des ganzen Jahies) durch Linien zu vci binden, damit sieb hei ans- 
stelle, was sie geographisch Gememsamos haben mögen, in welcliei Weise Giiif3 be- 
stimmte Eidstelb auf die Tcniperatui emwnkt. Bo weiden wir zur Konstruktion 
von Linien gleicher Tempeiatui, von Isotheimen, gedrängt, einer graphischen Dai- 
stellung der Wamieveitcilnng auf der Ei dohei flache, welche znei st Alexander v Hum- 
boldt^) angewendet, und die sich als ausseist fiuchtbar für die Ableitung der ein- 
fachsten Gesetze der Tompeiaturveiteilung an der Erdoberfläche erwiesen hat 

Humboldt hat im Jahie 1817 die „Jaliiesi&otlieimen“ dei Tempeiatui gezeichnet, nachdem 
Mailey schon 1701 Linien gleicher magnetischer Deklination publizieit hatte Ei setzte so zucist 
das giaphisehe Yerfahien dei Daistellung clci Temperaturvcituluiig auf der Erdoheinadie an die 
fetelle dei mathematischen Fomticlii, mittelst mldioi man sich bis dahin mit dem Piohlom abfmcleii 


1) A V H-umh oUt standen 1817 mir die Mitteltempoi atmen von ca D8 Orten anl dei Erde 2 ;ur Vei- 
fiigmig, Mahlmann konnte II um hol dt s „A'-ie centrale“ bchoii die Tempeiatui von 310 Orten, in der dout- 
schen Ansgalie 0849), III Teil, von 422 Orten (Jahi, Jabreszeiton, extreme Monate) heigeben JDio Temporatur- 
tabelle von hove in Hninboldts „Kleineren Schuften“ (18ö3) entbhlt 506 Stationen, seine Toraporitiutafeln 
(1846) deien 900 Die zvreitG Auflage der Monatsisotlieimon basiert schon anl den Tempenttinmittoln. von 
ca 1100 Stationen, die Monats und Jaliresiaotheimen in Polaipiojektion (1861) auf ühei 2000 Temperaturstalionen 
(Tabellö m den Klmatologischen Bedingen II Teil) Da aher.der Zuvaohs an Temporatiiistationen /umoist 
schon fmher thermisch bekannte Teile der Erde betnfft (Europa, Nordamenka, Bussland etc), so entspricht 
derselbe durchaus nicht einer proportionalen Zunahme der Kenntnis der Wiirineverteilutig anf der Erde Selbst 
jetzt noch ist die Verteilung dei Beobaehtnngsstationon über die Erde eine sehi ungünstige Siehe B Scott 
Qnarterly Journ B Met Soc Vol XI 1885. S 139, 317 Plate 4 Mit Tabelle aller meteoiolog Stationen m 
Jahie 1884 und deren geographischen Koordinaten 
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zu müssen glaubte. Eine Kopie der ersten Isotliermenkarte findet inan in 0. He Ihn an ns Neudrucken 
von Schriften und Karten über Meteorologie und Erdmagnetismus (Nr. 8. Berlin 1897), den Text zu 
dieser Karte in Humboldts „Kleinere Schriften“, I. B., 1893, wo auch die allgemeinsten G-esetze der 
Temperaturverteilung erörtert werden. Ferner bei W. Meinardus: Din Entwinknlnng der Karten 
der Jahresisothermen von A. v. Humboldt bis auf H. W, Dove. Mit Kari-'ii. (II iaTiboldi-Centenar- 
scbrift. Gesellschaft für Erdkunde zu Berlin. 1899.) 

Die „ersten Monfitsisotbermen“ hat H. W. Do vc verötFentliclit, zuerst für Januar und Juli (Berlin 
1848), dann für alle 12 Monate, in zweiter Auflage in dem noch jetzt wichtigen Hauptwerke : Die Ver- 
breitung der Wärme auf der Oberfläche der Erde, erläutert durch Isothermen, thermische Isanomalen 
und Temperaturkurven. Berlin 1852. Die Fortschritte der Kenntnisse über die Temperatur der 
arktischen Gegenden durch die Expeditionen zur Aufsuchung Fr ank lins gaben Veranlassung zu den 
zwei Karten der „V'^rhrf'^itnng der Wärme in d(*r nördlichen Hemisphäre innerhalb des 40. Breite- 
grades“ (1855) und 'rM'.i-.'- ii-'! zu der grösseren Publikation: Die Monats- und .Jaliresisothermen in 
der Po\o-T"G‘rht’"-", nebst Darstellung ungewöhnlicher Winter dureh Isametralen. 20 Karten in Quer- 
folio n'i J> rüi 18G4. 

Der Atlas zum Lehrbuch der Meteorologie von K. E. Schmidt enthält eine Reproduktion der 
Doveschen Monatsisothermen, in R.- Graden, wie alle Doveschen Karten. 

Von neueren Isothermenkarten sind namhaft zu machen: 

Hann, Atlas der Meteorologie (Januar, Juli und Jahr in C.-Graden). Gotha 1887. — Chal- 
lenger Report. Bhysics and Chemistry 11.: Buclian, Atmospheric Circulaüon. Monats- und Jahres- 
isotbennen in der Polar- und Äquatorialprojektion (in Fahrenheit-Graden). 1889. 

Für grössere Teile der Erde: Osteuropa und Nordasien; Wild, Atlas zu „Temperaturverhält- 
nisse des Kussischen Reiches.“ Petersburg 1881. — Rykatchew, Atlas Climatologique de l’Empire 
de Pussle. St. Petersburg 1900. — Isothermen für Nordanuwika irn Report of the Chief Weather 
Bureau. 1890/97. (F.- Grade.) — Atlas of Meteorology von A. Buch an, Bartholomow Pliys. Atlas. 
Vol. III. Edinburg 1899. 

1. Die Isothermen stellen die Tempera! urverteiUing’ auf der Erde so dar, 
wie wenn alle Orte, iiacli deren TempcraturaufzeicLnungen sie entworfen worden 
sind, im Meeresniveau liegen würden. Die Temperaturmittel müssen daher, bevor 
man sie auf der Karte einträgt, auf das Meeresniveau reduziert werden, wozu die früher 
angeführten Erfahrungen über die Wärraeabiiabme mit der Hölic l)einitzt werden. 

Es empfiehlt sich aus theoretischen und praktischen Griinclcn, hierbei eine gleicli- 
mässige Wärineabnahme von 0*5® C. für je 100m (1-1^ F. pro 400 engl. Fuss) 
für alle Orte und alle Jahreszeiten auzuwenden^ aber alle hochgelegenen Orte, 
namentlich jene auf steileren Erhebungen, -von der Verwendung auszuschliessen J) 
Jene Teile der Erdoberfläche, w'o die Wärmcabiiahnie mit der Höhe rascher erfolgt, 
erscheinen dann allerdings kälter, und umgekehrt, die Orte mit langsamer "Wärme- 
abnahme wärmer. Aber das ist nur ein Vorteil, indem diese Temperaturanomalien 
dann auch auf der Karte zur Darstellung kommen. Es i.st auch fast unmöglich 
und führt zu "Willkürliehkeiten, auf Isothermenkarten der Erde eine örtlich und 
zeitlich wechselnde Skala der Wärmeabnahme mit der Höhe in Anw-endung zu 
bringen. Die gh'idnnii.^.sige Skala hat zudem den grossen praktischen Vorteil, dass 
man der Karte selbst jederzeit die Temperatur irgend eines Punktes in gegebener 
Seellöhe bequem entnehmen kann. Will man z. E. für einen Ort von 460 m See- 
höhe die Jahres- oder eine Monatstemperatur der Karte entnehmen, so sucht man 
auf derselben seine Isotherme im Meeresnivean und vermindert die entsprecheude 
Temperatur um 2-3^ (um die Hälfte der Seehöhe in Hektometern). 

Isothermenkarten, die nach den beobachteten Temperaturen der Orte ver- 
schiedener Seehöhe gezeichnet werden, haben weder einen wissensehaftlichen, noch 
einen praktischen Wert, da die Unebenheiten der Erdoberfläche auf kleine Ent- 
fernungen hin so grosse und wechselnde Temperaturunterschiede bewirken, dass 
dieselben nicht zur Darstellung kommen können, eine beiläufige Berücksichtigung 
derselben aber ganz der Willkür des Zeichners überlassen bleibt, also weder 


■*•) Kanu, Zur IConstruMion der Isotliemen. Pet. Oeogr. Mitteiluiigon. 1888. S. 54 und Vorbemerltiiiigeu 
zum Atlas der Metöurologie, Einleitung, 
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wissenscbaftlicli iiocli praktiseli vei wendet iverden kann Auf Specialkai teil aber, 
■wo eine gena-acie Dai Stellung möglich waie, fallen die Isothermen dei lealen Tem- 
peratur fast vollständig mit den Linien gleicLei Seeholie, den Isolijpsen zusammen 
Es entsteht eine Art Holiensclnclitenkaite 

Wenn wir aber auch Isotheimen im Meeiesmveau zeichnen, so diufcn wii 
doch nicht glauben, dass auf denselben die Wirkung dei oiograplii sehen Ycibalt- 
nisse dei Eidobeiflacbe in der Tbat eliminiert ei scheinen, durchaus nicht Wo 
hinter einem Gebirgszuge besondcie Eigen tumlichkeiteii dei Tempeiatni (z B giosse 
Winterkalte, hohe Sommeiwaime) begünstigt weiden, erscheint dies auch auf dei 
Isothei menkarte, wie dies namentheh die Karten der Janiiai- und dei Juli-Lso- 
tlierinen erkennen lassen (Man vor gleiche die hoigegebenen Kaitcn ) 


Die wichtigsten allgememen Satze über die Waimeverteilung auf der Eid- 
obeiflaelie, die wir aus den boigegebenen Isothermenkarten ableiten können, «^iiid 

1 Jaiiuiii -Isothermen (Wiiitei mitte der iioidhchen, Süinmeiniittc dei südlichen llcmisuluue) 
Ihc Isotheimen veilaufen namentheh m den hoheien Breiten keineswegs paiallel mit den Bieite- 
kieisen In mittleien und höheren Breiten der iioiclhehen Ilemispktie senken sie sicli über den 
Kontinenten gegen die niedrigeren Breiten, sie steigen polwarts an uhei den Ozeanen, namentlich an 
den Westküsten, wo sie ihre konvexen Scheitelpunkte eiieiclien An clei Westküste \on Eiiiopa und 
im Inneni von Ostasi^ finden wii die Evtieme dieses Veilialtmsscs Die Kontinente sind demnaeh 
im Winter kalte, die Ozeane warme Teile dei Ei dohci flache Je mediigci die Breite, desto kleiner 
weiden die Abweiümngen des Vei lautes dei Isothciimm von den Bieitcgiadeii, die Wfiimeveiteilung 

f^ontiiient wiid gleiclimassigei , die Temperaturuntoi schiede 
zwischen testei und flüssiger Ei dobei flache nelmien ah 

In der südlichen Hemisphdie, die Soinnioi liat, sclicn wii Sv&temo grsolilossi-uei Isotheimen, 
Kontinenten Die Kontinente sind m Soinmei nannei dis die Ozeane An 

südlichen, Sommei mitte der noidlichen Hemisphaie) 
Tqt n'tf tu iJwischon nicdiigon und holioien Brmten 

iinn Ihübkugel auttallend klemm gewoideii Die Linien gleicliei Wanne enoichen 

konvexen Scheitel, die Luft ubei den Kontinenten ist jetzt warmei 
Meeien Aul den Kontinenten hem<‘iken wir uiBi eiten zwischen 15® und 40'' 
noidl Br in sich geschlossene Systeme \on Isothermen, vi^fdehe Waimeinscln darstellen Centicn dei 
giossten Eihitzung, wie voihiii im Sommer der sudhclien Halbkugel 

riPi südlichen Halb kugel, die Wmtei hat, bomcikt num tiotzdem kiniie giosseii Kiiimmungen 

35» Sid 5o”imr<D“BT bc-ichteii ist, ddss dir Konfiupiitc- doi Sudlialbkusel schon uiitoi 

und 50 Jiordl Bi enden Die Isotheimen zeigen abei doch eine' gelinge Tempel aturditleienz 
zu Gnnsten der Luft ube. den Ozoai.cu, die giossten K.u.innuugeu haben dieselbe “ noeb iran' ei ^,1 
zrka“t Wosthu&teu lon Alrika und Siidameiika, die also auch jetzt iioeli 

noidlichen Halbkugel biiid in hohcieu und inittleion Bieiten die Ljgeandeiuneen dei 
Kmrunbe'deuten““''" »-"^‘■^■‘Oiclentluli ^loss, auf dei sudlicben Halbkugel in nnttleicn 


■VT 'T^rnpcratui unteischicde zwischen Aquatoi und liolioii Hielten A Taiiuar 

Afiikas SO" (raittloic Tempeiatni am Aquatoi 2ö^ Minimum 
111 Ostasien untei dem Polarkieis ca —50“, Noidgi-onland — 40», Differenz 70—80° S n dhällikuircl 

^IdXVasTen ® fhalhkugcl Maximum in No.Ä 

. n. n 11 ’ »» Minimum im cnropaiach-asiatisolieii Eismpei 0« anteisclurd 35 

lÄ DifT~tmiD;r ‘^6-28» am Aqul, CmZ um 

?om Jnli ÄIÄf do7p“ Hoidhalbkugel 


BautelLl , Tomperatui, naht aber aaf abersiohthebe sebematHeko 

varl r A a Wamogurtoln oder Zonen nach geinssen Tcmperatnnntei- 

dfr h»i i^tioniterTeniperaturgruppen etc , -.ne z B II Koppen , Wkrmegurtel der Erd! nach Daiiei 

?encd n mETor " ^npan , Hauer dei Hauptwanno- 

penoaen itt Europa (Pet Geogr Mitteilungen 1887 Tafel X ) 

™,«i n“ t“ O «" P'» 10« “ «der inn 6» pio lim abmmmt, dagegen duiebsoknittlwh in 

Kmlitanr HmTeestatrtT T etwas mehr als tausendmal rascher, als in kcnzontale, 

Bicktung Hies gestattet keine gleuhreitigo Darstellung der vertikalen und horizontalen Temperaturrertoilnug 




J uli- Isothermen. 




J anuar - 1 sothermen. 





Verteilung der Temperatur an der Erdoberfläche. 


141 


Grösste Temperaturunterschiede unter gleichen Breiten. Januar, Nordhaihkugeh 
Polarkreis; ostasiatis eher Kältepol mit — 60° und Westküste von Korwof^en 2°, Unterschied 52° unter 
gleicher Breite. Verlauf der Januar-Isotherme von 0°. Dieselbe steigt etwas westlich von den 
Küsten von Norwegen bis zu 71° nördl.Br. hinauf, senkt sich dann fast genau von Nord nach Süd ver- 
laufend bis zum Bodensee, geht nach SE, erreicht in der Balkanhalbinsel nahe 42° nördl. Br., im 
Innern und an der Küste von E-Asien sogar 33 — 34°. In Amerika treffen wir sie an der Westküste 
bei 58° nördl. Br., im Innern bei 38°, an der Ostküstc bei 4 OV 2 “. 

Die Januar -Isotherme von — 20° überschreitet im europäischen Eismeere den 80. Breitegrad 
und senkt sich in Ostasien bis gegen 44° (Breite von Genua) hinab. 

Im Juli sind in höheren Breiten die Temperaturunterschiede unter gleichen Breiten gering, 
zu den grössten gehört der Temperaturuntei’schied zwischen den Küsten des Ochotskischen Meeres 
und dem Innern von Ostasien unter 55° nördl.Br. ca., 6 — 8°. In mittleren und niedrigen Breiten 
sind die Temperaturdifferenzen zwischen dem Innern von Nordafrika mit etwa 36° und der West- 
küste mit 24 — 25°, sowie zwischen dem Innern von Kalifornien mit 34° und den Küsten mit 16° (unter 
ca. 35° nördl. Br.) die grössten. 

Auf der südlichen Halbkugel finden sieh überhaupt keine grösseren Temperaturunterschiede 
unter gleicher Breite, am grössten sind noch jene au der Westküste von Südafrika und Südamerika. 

3. Die Jahresis 0 thormen (in mittleren und höheren Breiten einigermassen den Isothermen des 
Frühlings und des Herbstes entsprechend). Der Verlauf der isothermen Linien ist in den mittleren 
und höheren Breiten der Nordhalbkugel ein stark nbge«cbv.öi(‘bte« Abbild des Verlaufes der Januar- 
Isothermen. Der Winter giebt in diesen Breiten di-'.ii g.iii/.- n sein Gej)räge, In niedrigeren 

Breiten verhält es sich umgekehrt, wir finden hier uuJir dv.-u duliiypus (auf der südlichen Halbkugel 
den des Januar) wieder. 

Wir köntien somit den allgemeinen Satz ableiten: 

In li oberen Breiten, wo die Winterteinperatur den Charakter der Jahres- 
temperatur bedingt, ist die Luft über den Kontinenten auch im Jahresmittel 
kälter, als über den Ozeanen, die Kontinente erniedrigen die Mitteltem- 
peratur. In niedrigeren Breiten, wo die Öommerwärmc ausschlaggebend für 
die Mitteltemperatur wird, ist die Luft über der festen Erdoberfläche wärmer, als 
über der flüssigen; die Kontinente erhöhen die Jahrestemperatur. Der 
Übergang, wo Kontinent und Meer im Jahresmittel gleich warm sind, flndet etwa 
unter dem 40. Grad oder etwas äquatorwärts davon statt. 

Die Regionen grösster Kälte im Jahresmittel sind Ostasien unter dem Polar- 
kreis ( — 17^) und Nordgrönland unter 81^ (mit — 20^), das Innere von Nord- 
afrika hat dagegen eine Mitteltemperatur von ca. 30^, die grösste Temperatur- 
diflerenz zwischen Nord und Süd auf der nördlichen Hemisphäre erreicht dem- 
nach im Jahresmittel 50^^. 

Die liöcliste Temperatur für eine gegebene Breite findet man nördlich von 
40^ Breite an den Westküsten von Europa und Amerika, die niedrigste im Innern 
von Ostasien und an »den Ostküsten von Asien und Nordamerika. 

Innerhalb der Tropen haben das östliche Vorderindien und die centralen 
Teile von Afrika die höchste Temperatur für eine gegebene Breite. 

Das sind einige der wichtigsten allgemeinen Thatsachen der Wärmeverteilung 
an der Erdoberfläche, welche sich den Isothermenkarten entnehmen lassen. 

2. Mittlere Temperatur der Breitegrade. Dove ist auf Grund seiner 
Isothermenkarten zu einer wichtigen Verallgemeinerung oder Abstraktion in Bezug 
auf die Temperaturverteilung an der Erdoberfläche vorgeschritten, welche sich auch 
als fruchtbar für die Theorie erwiesen hat. Er hat die mittleren Temperaturen 
der Breitegrade aufgesucht-, die normale Temperatur jedes 10. Parallelkreises. Der 
Vorgang, der dazu führt, ist einfach. Die Isothermenkarten gestatten für äqui- 
distante Punkte eines jeden Parallelkreises, also z. B. für die Durchschnittspunkte 
derselben mit jedem 10. Längegrade^ die demselben entsprechende Temperatur zu 
bestimmen. Man hat dann 36 Temperaturen auf jedem Parallel, das Mittel ist 
die mittlere oder „normale Temperatur“ des Parallels. Die Bezeichnung normale 
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Temperatur liat nm die Bedeutung einei durchs chnittü dien Temperatur, aber 
keinerlei theoretische Bedeutung. 

Diese naittl ereil Temperaturen gaben Dove nicht bloss Anregung zur Ab- 
leitung interessanter Scliliisse ubei gewisse allgemeine Besondei beiten der Warme- 
verteilung an der Erdobeiflädie, sie gestatteten ihm auch präcis die Fiage 
zu beantworten, welche Teile derselben relativ zu waim, welche zu kalt sind, ins- 
besondere aber auch ein Mass für diese thermischen Anomalien aufstellon zu 
können Die „tlieimische Anomalie“ eines Ortes ist die Abweichung seinei Tem- 
peratur von der niittleien Tempeiatm seines Parallelkreises Suchen wii diese 
Grosse für viele Oite auf, so werden wir wieder von selbst zu einer giaphiscben 
Darstellung derselben gefühlt Es liegt ja nahe, Linien gleicher theimischer 
Anomalie zu koiistrmeien, diese Linien hat Dove tlieimische Isanomalen 
genannt Das fruliei citieite wichtige Hauptwerk Doves „Die Veibreitung der 
Warme auf der Oberfläche der Erde“ enthalt alle bezugl Ergebnisse seiner Unter- 
suchungen: die mittleren Temperaturen der Parallelkreise für jeden Monat und 
das Jahr, eine darauf gegründete „Waimestatistik“ dei Erde, und die tlieimischen 
Isanomalen für die Monate und das Jahr 

Seit dem Eischemen dieses Weikes (1852) haben sich aber die meteoro- 
logischen Beohaehtungsnetze und die Beobachtungen iibeiliaupt über giosse Teile 
der Erde (namentlich im Innern von Asien, sowie auf der südlichen Halbkugel) aus- 
gebreitet, von denen Dove noch keine Tempeiatuibestimmungen zugänglich waren 
Yon der südlichen Halbkugel waren damals (voi 1852) Tempei aturbeobachtungen 
nur sehr spärlich und ungenügend vorhanden, und kaum libei 40^ siidl Bi hinaus 

Eine Neuberechnung der mittleren Temperatui der Bieitegiado und neue 
Konstruktion der Isanomalen wurde dahei sehi wiinsclienswei t Spitaler und 
Batcheider haben sich dieser Aufgabe unterzogen, allerdings nui fiii die extieraen 
Monate und das Jalii, für die ubiigen Monate bleibt man noch auf die Dovesclien 
Zahlen angewiesen 

Diese neuen Mitteltempeiaturen der Bieitekreise findet man in redneierter 
Form in der folgenden Tabelle Die ersten beiden Kolumnen enthalten die Angabe nbei 
die relative Landbedeekung des betreffenden Paiallels, a) dnekt nacli den Messungen, 
b) etwas ausgeglichen gegen die Naelibarpaiallelgrade Da die mitlleie Tempeiatm 
eines Parallelgrades in lioliem Masse davon abliangt, ob er mehr oder wenigei 
Landflacben enthalt, ist diese Beigabe zum besseren Vciständxiis der Mitteltem- 
peraturen selbst von wesentlicher Bedeutung 

Die Eig, 15 (S 144) giebt eine graphische Darstellung der mittleren Tem- 
peraturen der Breitegrade in den extremen Monaten und im Durchschnitt des Jahres. 
Diese Figur bringt auch die Zunabme der Jabressebwankung der Tempeiatm (Ab- 
stand dei Linien für die Januar- und Jubtemperatur) mit der Bieite und den Unter- 
schied derselben auf der Nord- und Sudbalbkugel unmittelbar vor die Augen Sic 


1) S, Spitaler, öle Wärmeverteilxing auf der Erdete ifläelie Ueulvschriften dei Wiener Alcad B LI 
1885 Auf Gl und meiner IsotlierineiLiaiten lu Be rgli aus’ neuen physikaliaelieu Atlas Gotha Spitaler, Die 
Teraperatiiranomalienauf der Erdotarfläelie Pet Geogr Mittellangen 1887 Tafel 20, fiir das Jaki , 1889 Tafel 17 
Ti. 18, für Januar und. Juli Batekeldei, A new Seiles of isauomalous temperatui cliarte Amonoan Mot 
Journal March. 1891, auf Grund von Buch ans neuen Isotheimenlcaiten (F -Grade) Feiner LToisseieno 
de Bort, Etüde sur la distnbution relative des temperatmes et des pressions laoyennes Annales du Bureau 
Central Mdt Annde 1878. I Paris 1879 H Wild, Tempei aturvorhkltnisse des Bussiseken Reiches Atlas 
dazu Peteisturgr 1880 Isotheimen der zwölf Monate und des Jakies und Isanomalen für Januar, April, Juli, 
Oktober and das Jahr fui Europa und A^ieii bis zu novdl Br kinab In neuester Darstellung in dem oben 
citierten grossen „Klimatologisolien Atlas des Russischen Reiches“ von Rykatekew Petersbuig 1900 
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zeigt ferner auch das Temperaturgefälle vom Äquator zum Pol und dessen jalires- 
zeitliche Änderung. 

Mittlere Temperaturen der Breitegrade. 


Breite 

Landbec 
in Pn 

a 

leeliting ; 
)zant J 

6 

Mittlere 

tenipe 

Spitaler 

Jalires- 

iratnr 

j Batclielder 

Januar- j Juli- 

Mittel 

Spitaler und Batclielder 

Diffe- 

ronz 

Land- 

bedeckg.' 

nach 

Perbes 

Breite 

I^.-P. 

— 



-20-0 

~20-0 

(-38-0) 

(0-0) 

38-0 



N.-P. 

80 

22 

24 

-16-5 

-16-9 

-33-5 

1-8 

35-3 

— 

80 

70 

55 

54 

— 9.9 

--10-2 

—26-0 

7-0 

33-0 

0-40 

70 

60 

61 

64 

— 0-8 

— 1-2 

—158 

14-0 

29-8 

0-52 

60 

50 

56 

‘55 

5-8 

5-8 

- 7-0 

18-1 

25-1 

0-53 

50 

40 

46 

47 

14-0 

13-9 

4-9 

24-0 

194 

047 

40 

30 

43 

42 

20-3 

20-2 

146 

27-3 

12-7 

040 

30 

20 

33 

32 

25-6 

24.9 

21-9 

28-3 

6-4 

0-32 

20 

10 

24 

24 

264 

274 

25‘8 

26-9 

14 

0-25 

10 

Ätpi. 

22 

23 

25-9 

26-6 

264 

25-6 

0-8 

0-22 

Äqu. 

10 

20 

23 

25-0 

25.7 

26-3 

23-9 

24 ' 

0.21 

10 

20 

24 

23 

22-7 

233 

254 

20-9 

54 

0.20 

20 

30 

20 

18 

18*5 

I 8.3 

21‘8 

14-6 

7-2 

0.16 

30 

40 

4 

5 

11-8 

12-2 

15-6 

9-0 

6.6 

0-09 

40 

50 

2 

2 

5-9 

5.3 

8-3 

2-9 

5.4 

— 

50 

GO 

0 

1 

0-2 

—14 

46 

(-3.8) 

— 


60 


Auf Grund dieser Tabelle können wir folgende allgemeine Tliatsaclien fest- 
steilen : 

Der wärmste Parallelkreis ist nickt der Äquator, sondern der 10. Grad nördl. Br., 
derselbe ist um 0«5 ® wärmer als der Äquator. Nur im Januar ist der Äquator 
der wärmste Parallelkreis, im Juli dagegen liegt der Gürtel grösster Warme etwas 
nördlich von 20®. Der „thermische Äquator“ bleibt das ganze Jahr auf der nörd- 
lichen Halbkugel. 

Die ‘Wärmeabnahrae mit der geographischen Breite erfolgt anfangs langsam, 
dann rascher bis zum 70. Grad, von da an wird sie gegen den Pol hin wieder 
geringer; auf der südlichen Plalbkugel ist die Wärmeahnalime mit der Breite 
etwas langsamer. 

Temperaturabnalime mit der Breite (für je 10 Grade). 

Nord 80--90 70—80 CO— 70 50— ÖO 40—50 30—40 20—30 10—20 Äq.— 10 N. 

3.3 6.7 9.0 0.7 6.8 6.2 5.0 1.5 —0.5 


Süd 


5.4 6.4 4.6 2.3 


0.0 


q Wegen iliror vielfaclieii Verwendbarkeit mögen nocli die von Spitalo r gofmidoiion Mitteltonuioraturon 
der Parallelkreise von 5 zu 5 Grad hier angefillirt -werden: 



Nördliche \\ Südliche j 


Nördliche 1 

Südliche 

Breite 



Halbkugel 



Breite 



Halbkugel 




Jahr 

Januar 

Juli 

Jahr 

Januar 

Juli 


Jahr 

Januar 

.Tuli i 

Jahr 

Januar 

Juli 

Äq[n. 

25,9 

26.2 

25.5 

25.9 

26.2 

26.5 

45 

9.C 

- 2.3 

20.8 

8.9 

12.5 

6.7 

5 

26.1 

26.2 

26.1 

25.5 

26.1 

24.9 

50 

5.6 

— 7.2 

18.1 

5.9 

8.1 

3.2 

10 

26.4 

25.7 

26.7 

25.0 

25.9 

24.0 

55 

2.3 

-10.9 

15,7 

3.2 

4.6 

—0.6 

15 

26 3 

23.9 

27.9 

24.2 

25.7 

22.6 

60 

— 0.8 

-16.0 

14.1 

— 

— 

— 

20 1 

25.6 

21.7 

28.1 

22.7 

25.5 

20.5 

65 

— 4.3 

—22.5 

12.2 



— 

— 

25 

23.7 

18.4 

28.0 

20.9 

24.7 

18.1 

70 

- 9.9 

—25.5 

7.3 

— 

__ 

— 

30 

20.3 

13.9 

27.4 

18.5 

22.9 

15.3 

75 

—13.3 

—29.1 

4.0 

__ 

~ 

— 

35 

17.1 

8.8 

25.8 

15.2 

19.3 

12.4 

80 

—16.5 

-32.0 

(2.0) 

— 

_ 

— 

40 

14.0 

3 9 

23.8 

11.8 

16.1 

9.7 

Pol 

—20.0 

—36 0 

(0.01 

— 


— 
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Die nördliche Hemisphäre ist his über den 45 Breitegrad hinaus warmer als 
die südliche, in höheren Breiten macht sich das Seeklima der südlichen Hemispliaie 
geltend nnd sie wird warmer als die nördliche 

Veigleieh der Mitteltempeiatm beider Hcmispliaien (nach Spitaler) 

Breite 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50 55 60 

Noid — Sud 06 14 21 2.9 28 18 19 2 2 07 —03 —09 —10 

Da der Flächeninhalt der Halhkugeln bis 45<^ giOBser ist als der Rest, so 
können wii schon jetzt schliessen, dass die südliche Halbkugel etwas kühler ist 
als die nördliche, wenn auch nicht so bedeutend, als man frühen angenommen hat 

üie Jahressehwankungdei Tempeiatur nimmt mit der Bicite zu, auf dei noidhclien Halbkugel 
bis zum Pol hm Sie ist auf der südlichen Halbkugel viel kleinei als auf der noidhclien, und be- 

em Drittel und cm Viertel von jener auf der nördlichen Die süd- 
liche Halbkugel hat in. ihrer Gresamtheit, soweit wii sie kennen, ein ozeanisches Klima 

Jährliche Periode der Teniperatui ab nähme mit dei Bieite auf dei nördlichen Halbkugel 

nach Dove (C-Oiadc) 



Jan 

Febr 

Marz April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug- 

Sept 

Okt 

Mov 

Hez 

Jahr 

Aq[uator— 300 

12 

11 

9 

7 

3 

1 

0 

—1 

1 

3 

8 

11 

5 5 

30—60 0 

31 

29 

26 

22 

18 

14 

12 

16 

18 

22 

27 

29 

22 7 

eoo—Pol 

^7 

16 

17 

16 

15 

13 

14 

14 

15 

18 

IG 

14 

15 5 

Aq[uator— 7 0 ^ 

51 

46 

45 

38 

29 

23 

19 

20 

25 

35 

44 

48 

.35 4 


Pig“ 15 



Mittlern Temperatui der Breitegrade 


Der Temperaturuntersehied zwischen Pol und Äquator, das Teini)eraturgefalle 
Tom Äquator gegen die holieien Breiten, spielt eine grosse Rolle bei der allge- 
meinen Cirkulation der Atmosphäre Die vorstehenden Zahlen haben deshalb eine 
^os^re Bedeutung für alle_ atmosphärischen Vorgänge Im JuH und August ist 
das lemperaturgefalle vom Äquator zum Pol auf der nördlichen Halbkugel 25'/,*' 
im Dezember und Januar dagegen 62® ’ 


Auf der sudlioWi Hemisphäre ist die "Wamieabnalime vom Äquator bis zum 60 Breites-rad 

rratrSflSrstl’ Tf ^9 4“, der ünteisehied de^maeh unbedeutend-, dTs‘S' 

peraturgetalle ändert sich auf der sudlioben Halbkugel nur weniff vom Januar zum Tnli das 
muss einen gleickmassigeren WitterungsTerlauf zur Fofge haben, .als^jenen auf der nördlichen H^b- 
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kugel. Die Energie der atmosphärischen Cirkulation zwischen Äquator und höheren Breiten unter- 
liegt hier nur einer geringen Änderung im JalireslaufeJ) 

Mittlere Temperatur der beiden Halbkugeln imd der ganzen Erde im 
Januar nnd im Juli. Dove liat die merkwürdige Thatsaehe festgestellt, dass die 
mittlere Teraperafnr der ganzen Erde im Laufe des Jalires nicht gleich 
bleibt, sondern im Sommer der nördlichen. Hemisphäre liöber ist als im Winter der- 
selben. Spitaler findet folgende Mitteltemperaturen für die beiden Halbkugeln: 



Januar 

Juli 

Mittel 

J abresschwankg. 

Nördliche Halbkugel 

8-0 

22*5 

15-2 

14-5 

Südliche Halbkugel 

17-5 

12-4 

14-9 

5-1 

Ganze Erde 

12-7 

17-4 

15 0 

47 


Die mittlere Temperatur der ganzen Erde steigt vom Januar znm Juli um 4-7^ 
(das llesultat gilt allerdings zunächst nur für die untersten Luftschicliten un- 
mittelbar über der I-Crdoberflacbe). Die nördliche Halbkugel ist zur Zeit ihrer 
Wintermitto nur nahe kalter, als die südliche (Juli), dagegen ist ihr Sommer 

um 5^ wärmer als jener der südlichen Halbkugel. Die nördliche Hemisphäre mit 
40 Proz. Landbedeckung 'hat ein extremes mehr kontinentales Klima (Jabres- 
schwanknng 14-5^}, die südliche mit blos.s 18 Proz. Land ein gemässigtes ozeanisches 
Klima (Jahresscliwankung 5-1^). 

J,)a der kalte Winter der nördliclien Halbkugel mit dem kühlen Sommer der 
südlichen zeitlich zusammenfällt, so ist es verständlich, dass die Temperatur der 
ganzen Erde dann niedriger ist als im Juli, wo der heisse Sommer der nördlichen 
Halbkugel mit dem milden Winter der südlichen zugleich sich einstellt. 

Aus den mittleren Temperaturen von fünf Gradzonen findet Spitaler die 
mittlere Temperatur der nördlichen Halbkugel zu 154^ die der südlichen zu 
14-8, letztere ist um etwa 0-6^ kühler (so weit die jetzigen Kenntnisse reichen. 
Wegen der Kleinheit der Kugelkalotteii um den Pol hat aber die niedrige Tem- 
peratur der Cirkiimpolarregioneu nur einen geringen Einfluss auf die Mittelteraperatiir 
der ganzen Halbkugel). 

Die mittlere Temperatur der nördlichen Halbkugel vom Äquator bis 30^ ist 


Ü W.y. JBü'/. uld hat Ivfirzlinh clio luittloroii Ttümperatiiren iiiul Tumperaturlinderiingon für Brciitengtirtel 
von gloiclior riäülio herocliinGt, iiulein or den Sinns dor goographisehen Broito als Argument geiioinTnen hat. 
Dio Temperaturen ghöicU grosser Zonen fallen für dio Mittel teniperatur clor Erde ins Gewicht, sa^vie hei manelien 
hlimatiscliöii ri-ohlomon. Auf das ausaorordontliclie Übergowiclit der heisson Zonen und die Goriiigfiigigkeit der 
Pülarkappöii lialio ich wiederholt auch hoi kragen der dynarai.sohon Meteorologio aufmorksam gemaeht (z.B. Zeit- 
schrift f. Met. XIV. 18711. S. 40). Dia Temporaturgradleutoii aber, von denen da.s GefiUh' der Luftsiröimingen 
ablüüigt, heziahon sich auC gl oi cJie Str o ck on , sind also Teraperaturditrerenzon der Broitegrado. Die von 
W. V, Bozold ermiltcdten interessanten Tenihoraturon nnd Temperaturditforenzon sind; 


sin (p O.t) 

U.l 

0.2 

0.3 0.4 

ö.r> 0.0 0.7 

o.s 0.9 

Breite O.t) 

ö.O 

11.5 

17.5 215. -l 

ao.o 30 .1) 44.4 

53.1 ()4.1 1 




Mittlere Temperatur 


N 25.0 

20.2 

26 4 

26.1 24.1 

20.3 10.1 10.0 

3.3 —3,7 — ; 

S - 

20. G 

24.7 

23.5 21.5 

I8.r» 13 ü 9,0 

3.9 — 

Mittl.Ditr. 0.0 


0.0 0. 

.7 2.0 3 

.4 4.5 5.0 1 

6.1 (7.0) (16.3) 


(Zur Tliormodynamik der Atmospliilro. Mitteilung. April 1900.) 

Es ist von einigem Interesse, auch den mittleren Tomperatnreharahter des krühlings und des Harhstos 
auf der nördlichen Halhkugel können zu lernen; Dove gieht folgendo Mittöltomperaturen (hier C.-Grado); 


TMördl. Breite 

70 05 

60 

.50 

40 

30 

20 

lö-ühling 

-10.2 —6.2 

— l.G 

5.0 

12.5 

20.2 

25.8 

Herbst 

—8.0 —4.6 

0.0 

6.2 

14.6 

22.2 

25.9 


Der Herbst ist bis 20° hinab wilnner als das Frühjahr. 
Hann, Lelirb. d. Metoorologio. 
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Verteilung doi Teiiipeiatui an dei Eidoberflaclie 


24 8^, bis 45® 22 1®, die ent sprecli enden Tempeiatuien fiii die südliche Hemi- 
spliaic sind 23*9® und 21-0® 

3 Temperaturveisehiedenheiten nach den Langegraden Wegen 
der verschiedenen Land- und Wasser veiteilung auf dei östlichen und westlichen 
Hemisphäre und dem Veilaufc der warnicii und kalten Meeicsstronnungen machen 
sieh auf der Erdoheiflacbe auch grosse Temperatui Verschiedenheiten zwischen Ost 
und West geltend Spitalei, Supan und Bu^s Ballot haben die Veiteilung 
der Temperatur nach Meridiangiaden genauer mitei sucht ’) ^ 

Teilt man wie gewühnlich die Erde durch den 20 Griad W und 160 Giad E 
Länge V Gr in eine östliche und eine westliche Hcmispliarc, so enthält die eistere 
37 Proz Land und 63 Proz Wasser, die letztere nur 17 Pioz Land und 
83 Proz Wasser, sie stehen also in einem ähnlichen Gegensatz wie Nord- ixnd 
Sudhalbkngel der Eide Die östliche Hemisphaie ist warmer und hat eine giossere 
Jahresschwankung der Tempeiatur als die westliche Ileinisphaie 2) 

Die giussteii Tcrnpoi.itiiiunteisdueclG emzeliiei MCeiidiaTie sind wohl tolgonde Autdci noidliclien 
Heiuispliaie duifte derMeiidian von 120® E (iiiei doi kontinentiilstcn sein, daffoffon lenei von 30® W 
^ Qr) ein meist ozcamseliei Mendian, zugleich im Oebiete hohei Meerestempeiatm Dje imttleie 
Temperatur dei selben zwischen Aqnatoi und 80® N" , sowie zwischen 20 o und 80® K (weil südlich von 
20® kaum noch cm Gegensatz von Ost und West besteht) ist tolgendei 
Lange 

120® E, Landincridiaii 
20® W, Wassermeiidian 
Dilfei onz 


Aquatoi his 80 

®M. 

20® N 

bis 80' 

f M 

Jan 

Juli 

Jahr 

flau 

Juli 

Jahi 

—66 

21 1 

7 4 

—15 9 

19 4 

1 7 

10 7 

17 3 

12 8 

G3 

14 G 

8 7 

■hl7d 

—38 

“hb 4 

-}-22 2 

—4 8 

+ 7 0 


JVIeeie und Koritincntc zwischen 00® noidl und 


— caaüiivvaiiituii; 
von 6 6® (i esp 8 3®) 

A V Tillo hat die mittleie Temper dtui alb*] 

50 ^ sudl Bl beiechnet *) Ei findet 

Mittleie Tcmpouitm dci Meeio 
n n „ Kontinente 

In allen diesen Zahlen spricht sich dei Einfluss des Landes anf die Liift- 
tonipeiatur deutlioli aus Die Wiiiteitemperatur wird viel staiker erniedrigt, als 

Spitalei 1 c Supan, Pet G^eogr Mitteilungen 
Verdeeling dor Waiiute over do iaide Amsterdam 1888 


Jan 

Juh 

Jahi 

Schwa iikg 

17.9 

19 2 

18 3 

1 3 

7 3 

22 9 

15 0 

15 6 


1887 Iiitteiatuibwicbt S 90 Bnys Ballot, 


2) 


Breite 70 


Mittleie Temperatui dei osthchoii uikI westlichen Halbliigel nach Supan 
Östlieli 20® W bis 100® E - Westlicli 100® E bis 840® E 
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—88 
-11 3 
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—18 8 
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() 8 


—11 () 
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20 7 
15 5 


Die Tarallelkreise 
Januar 5® nördl Br 26 6® 


14 2 
1 8 0 


0 0 
(> 0 


20 2 
21 1 


20.0 

10 7 

11 5 
Ib 1 

29 9 
24 8 


dei 


37 4 

25 3 

2b 2 

25 2 

27 5 

26 0 


M 

2b 2 

25 5 

26 5 
25 8 

25 4 
25 5 


10 


25 3 
24 7 


2b 1 
25 b 


23 i) 

24 ü 


50 


20 

Jalir 
2b 9 
24 4 
Januar 
21 2 
22 3 
Jnli 
30 1 

2b 0 

höchsten Temperatur sind 

2. 80. Tnh X.» 

Diese Mittelwerte Dewlien aut den von Spit aler bereelneten Titellen Letzterer lat ebenfalls die Tem- 
peratur einer osthelien und vestliclien Haltknsel ermittelt, a^er, im Hinblick auf die Verteilung der erd- 
mguetisnlien Kraft die Meridian. 80« W und 10D«E v Or nur Absreninng genehmen Spitareros tTi cke 

utTrlrj “ t' ““ MitteltemBeratur von I 6 7», die vestliolio 13 9“, und rwar 

ut sie im Juli wie im Januar kühler 

sirface\^Jn1,?''p2 «partition de la temperatnie et de la pression atmoaplieiiques ä la 

sirfaoo dn glole Peteislmig 1887 Oompt lend d Pariser Akad 7 November 1887 
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östliche Hemisphäie Jahr 15® nordl Bi 27 0®, 
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die Sommertemperatur erhöbt wird, die Jahrestemperatur sinkt deshalb Liber dem 
Lande. Der Einfluss der liölieren Breiten ist in diesem Punkte so bedeutend, 
dass er für die ganze Hemisphäre massgebend bleibt, obgleich er in niedrigen 
Breiten nicht mehr wirksam ist, ja sogar in entgegengesetztem Sinne wirkt. 

Nach dem Vorausgegangenen könnte man zu dem Schlüsse kommen, dass die 
höhere Temperatur der nördlichen Halbkugel nur eine Wirkung der grösseren 
Landbedeckung derselben ist. 

Woeikof hat aber darauf hingewiesen, dass dies ein Irrtum wäre. 
Auch die Meere sind auf der nördlichen Halbkugel wärmer, nicht bloss das Land. 
Obgleich z. B. 15^ Nordbreite nur 6 Proz. Land, 15^ Südbreite dagegen 20 Proz. 
Land hat, ist doch der 15. Grad Nordbreite um H wärmer als der 15. Grad 
Südbreite. Die Ursache hiervon liegt erstlich in dem Transport einer grossen 
Menge warmen Wassers von dem äq[uatorialen Teile der Südhalhlmgel auf die 
nördliche Halbkugel hinüber infolge des Übergreifens des SE-Passates in die nörd- 
liche Halbkugel und wolil auch infolge der Gestalt der Kontinente und Inselreihen 
in diesen Breiten. Zweitens sind die Ozeane der nördlichen Halbkugel gegen die 
Polarmeere und damit gegen die Eismassen und die kalten Zuflüsse aus denselben 
mehr oder minder abgeschlossen, während die südlichen Meere frei mit der 
antarktischen Polarregion kommunizieren, deren Eisdriften das Wasser derselben 
stark ab kühlen,. 

Auf den wichtigen Umstand, dass das Tropengebiet in seiner ganzen unge- 
heuren Ausdehnung (die Fläche zwischen den Wendekreisen steht im Verhältnis 
von rund 80 zu 60 Proz, gegenüber dem Rest in jeder Hemisphäre) grösstenteils von 
den warmen Wassern der Ozeane eingenommen wird, bat Krümmel mit Recht 
hingewiesen. Die Wärmemengen, die in den tropischen Ozeanen aufgespeichert 
sind, müssen für die mittleren und höheren Breiten sehr kräftig temperaturcr höhend 
wirken, namentlich durch die latente Wärme des Wasserdampfes, welcher die Fort- 
führung der Wärme in höhere Breiten besonders begünstigt. Nack Krümmel 
sind der gesamten Meeresfläche beständig über 25® und mehr als die Hälfte 

über 20® erwärmt. Von erste ren entfallen 55 Proz., von letzteren 51 Proz. auf 
die nördliche Hemisphäre. 

In jüngster Zeit hat J. Murray neuerdings die Areale der verschieden tempe- 
rierten Meeresoberflächen ausgemessen. Er fand: 

Mittlere Temperatur der Oberfläche des Meeres. 

Fahrenheit über 80 70—80 60—70 50—60 40—50 30—40 unter 30 

Celsius 26.7 21—27 löVa— 21 10— löVa 41 / 2 — 10 — 1— 4V-2 nnter —1 

Areal in Prozent 21.9 27.8 13.7 9.8 10.9 10.5 5.4 

50 Proz. der Meeresoberfläche sind über 21® C. warm und nur 16 Proz. der- 
selben hat eine Temperatur unter 4 ^/ 2 ®.^) 

4. Dielsanomalen. Dielsanomalen sind Linien gleicher thermischer Anomalie. 
Diese Anomalie hat Dove als die Abweichung von der mittleren Temperatur des 
Parallelkreises definiert, unter welchem ein Ort liegt. Sein epochemachendes Werk 

Woeikof, Über den, Einfluss von Liand und Meer auf die Lufttemperatur. Mot. Z. 1888. S. 18. 

3) Krümmel, Die Teraperaturverteilnng in den Ozeanen. Zeitiäcbrift f. wissenscbaftliche deograpbiio. 
B. YI. Weimar 1887. 

Six John Murray, On tlie temperatnre of tke floor of tlxe Oeean and of tlio surfaco wators of tbe 
Oeoan. The Geograph. Journal. July 1899. Mit 3 grossen Karten. Die ganze Wasaormasse der Ozeane hat 
aber nur eine sehr niedrige Temperatur, 80 Proz. deraelhen unter 4 ^/ 2 ®; 92 Proz. des Me6rosbo(lons ist mifWaasor 
unter 4.4*^ C. bedeckt. Das hat aber aaf die Oberflächentemperatur Iceinen. Einfluss. 
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Yerteiliing clei Tempeiatm an dei EidoberÜadie 


über die Yeibieitiing dei Waime auf der Oberflaclie der Erde cntlialt die ei&te 
Dai Stellung' der Isanonialen fui alle zwölf Monate und das Jahi (eine Eepioduktion 
derselben findet sich im Atlas zu Schinids „Leliibucli für Meteoiologie“, auch in 
Rdaumur- Giaden) W'ild hat dann in dem Atlas zu dem Werke „Teinperatiii - 
veilialtnisse des xussisclien Eeiches“ neue genaueie Isanomalen fui Euiopa und 
Asien gelicfeit (Jalii, Jan iiai, Apiil, Juli, Oktober) in Celsius Giaclcii, Teisseienc 
de Bort spater fai die ganze Eide fni Januai und Juli mit Benutzung neuen 
Mateiials von Tempeiatm beohaclitiingeii Spitaler hat dann auf Gnmd dei von 
ihm cimitt eiten Teniperatiu cn der Paiallelgiade neue Kai teil doi Lsanoraaleii ent- 
woifen für das Jahr (Pet Geogi. Mitteilungen 1887 Tafel 20) und fin Januai 
und Juli (ebenda 1889. Tafel 17 u. 18) Sella endlich hat auf Anlegung von 
Bezold zni Konstiuktion seinei Isanomalen eine neue Basis gewählt Ei hat 
die Temperatur der Broitegrade einer idealen Eide zu Gimide gelegt, auf wolchci 
zwischen den beiden Hemisphaicn unter gleicher Bieite kein Teinpeiaturunteiscliied 
bestellt Er nimmt als Mormaltempeiatur der Bieitegiadc das Mittel aus den 
Temperaturen, die auf der nördlichen und südlichen Hemisphaie untei denselben 
angetiofifen worden XJm die Foiinaltempeiaturen der extremen Monate zu erhalten, 
muss man dann natürlich für jene des wai nisten Monats das Mittel aus den Tem- 
peraturen des Juli der nördlichen und Januai der südlichen Hemisphaie neliinen 
und ebenso fiii jene des kältesten Monats den Januai dei noidlichen mit dom 
Juli der siidlichcn Halbkugel in ein Mittel vei einigen Die oithclion Abwoicliungea 
von diesen Noimaltempei atmen stellen die thermische Anomalie dar Die Jjimeii 
gleichei Anomalie auf dieser Giundlage nennt Sella „liolospliaiiseho Isanomalen‘\ 
im Gegensatz zu den gewohnliclien Dovcschen, die mau hernisphaiische Isanomalen 
nennen kann, weil sie sich nui auf die Mitteltempciatui doi hetudfonden Ilomi- 
spbaie giimden Die Untei schiede des Vcilaufeb dei beiden Alten von Isanomalen 
sind aber nicht eilieblich Von voinlieroin ist klai, dass die liolosplianscheu Isanomalen 
die Temporatuiaiiomaben ubei den Kontiuenton staikei bei vortieton lassmi wenden, 
umgekehlt die Anomalien in den Gebieten des ozeanischen Klimas abschwachen 
müssen, namentlich in liolieieii und mittleren Breiten In niocliigou Bioiten ist der 
Unterschied natürlich genug 

Die diesem Buche beigegehencn Kaiten dei Isauomalen sind von W1 Koppen 
konstiuieit woiden Als Noimaltempei atmen sind die Mittel aus öpitalois und 
Batcheiders mittleien Tempeiaturen der Broitcgiade goiiommon woiden Der 
Vergleich deiselben mit den Isotheimen (die gleichfalls von W1 Kojijioii nach 
meinen Karten iii Bergbaus’ Physik Atlas revidiert und veihesseit worden sind] 
lieferte die Isanomalen, die ich Heim Koppen voidanke 

Die wichtigsten Tbatsachen, welche die Kaiien der Isanomalmi zeigi^n, sind 
folgende ^): 

Januar Ganz Asien ist zu kalt, giosstc negative Anomalie m Ostasien 
— 24® ( — 33®), ebenso fast ganz Nordameiika bis auf eine schmale westliche 
Kustenzone, Gegend der Hudsonhai —10® (—16^0, der atlantische Ozean und 
Europa sind zu warm, Maximum -|~ 24® (-|- 18®) zwischen Nordkap und Island, 
ebenso der nördliche Grosse Ozean, bei Alaska erreicht die Anomalie + 14® (+ 1)®) 
Zu kalt ist feiner Nordafiika —2® (—4®), das nördliche Sudameiika und die 
Ozeane der südlichen Hemisphäre mit Ausnahme des sudindisclien Ozeans Die 

Ermimo Sella, trber atmospluiische Isanomalea dei Teinporatiii Met Z B XXXI 18‘)() S Ibl 
Mit 3 Karten, 

Die eingelclamiaerteii ZaMen tezielien sidi an! SelUs I&anümakn 




Isanomalen der Temperatur. Januar. 






Isanomalen der Temperatur. Juli. 





Temperatur- Isanomalen des Jahres. 
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Kontinente der südlichen Halbkugel sind zu warm, im Innern von Australien 
erreicht die positive Anomalie 10® (+ 10®), in Südafrika und Südamerika (unter 
40® südl. Br.) bloss -f- 6® (+ 6®). 

Juli. Ganz Asien und Europa, sowie ganz Kordafrika, aber auch ganz Ost- 
afrika mit dem angrenzenden Ozean sind zu warm, ebenso Nordamerika mit Aus- 
nahme der Hudsonsbailänder und Labrador; auch Brasilien ist zu warm. Den 
grössten Wärmeüberschuss zeigen Vorderasien und Nordafrika 4" ^ (bei Sella 
Vorderasien -f- 14, Nordafrika -|- 12), dann Arizona, Plateau von Utah + 6 
14). Zu kalt sind alle Ozeane der nördlichen Halbkugel, zwischen Grön- 
land und Labrador — 6 (0), an der Küste von Kalifornien — 8 ( — 8), auf der 
südlichen Halbkugel die Westseiten von Südamerika und Südafrika in den Tropen 
— 4 (bei Afrika — 6), dann der Kontinent von Australien — 4 (—1). 

Jahr. Zu kalt sind: Asien, mit Ausnahme von Vorderasien und Indien, 
Nordamerika mit Ausnahme der Westseite, der tropische Grosse Ozean und der 
Atlantische Ozean, der ganze südliche Atlantische Ozean. 

Zu warm sind: ganz Europa mit Vorderasien und Indien, ganz Afrika mit 
Ausnahme der tropischen Westküste, Australien, Südamerika mit Ausnahme 
des tropischen West- und Nordrandes, der ganze Nordatlantische und Indische 
Ozean. Bei Sella ist natürlich das Gebiet positiver Anomalie auf der südlichen 
Halbkugel ein beschränkteres. 

Da die Gebiete thermischer Anomalien auch mit der Luftdruckverteiliing in 
enger Verbindung stehen, so ist ihre Feststellung von allgemeinem Interesse. 

Die mittlere Temperatur Verteilung an der Oberfläche der Ozeane und die 
thermischen Anomalien derselben hat Koppen kartographisch dargestellt. Da die 
T^emperatur der Luft nur wenig von der Wassertemperatur abweicht, ist diese 
Karte auch für die Wärmeverteilung auf der Erdoberfläche überhaupt sehr wiclitig.”) 

5. Theoretische Untersuchungen über die Tempe ratur verteil u ng 
auf der Erdoberfläche. Man kann diese Untersuchungen etwa in drei Klassen 
einteilen. Die erste Klasse umfasst die Bestrebungen, einen analytischen Ausdruck 
für die beobachtete Temperaturverteilung aufzustellen, d. i. für die Abhängigkeit der 
beobachteten Temperatur an der Erdoberfläche von der geographischen Breite eine 
mathematische Formel zu Anden. Solche Formeln sind einerseits, wenn sie einfach 
genug gebaut sind, sehr bequem zur Beantwortung aller Fragen nach der Tempe- 
ratur unter einem gewissen Breitegrad, oder nach dem Breitegrad, wo eine bestimmte 
Temperatur anzutreffen ist; sie sind anderseits unentbehrlich bei allen meteorologisch- 
mathematischen Untersuchungen, welche sich, auf die Wärmeverteilung stützen müssen ; 
man kann ja nicht eine Temperaturtabelle in die Rechnung einstellen, sondern nur 
eine Formei, welche die Zahlen werte derselben auf den möglichst kurzen und doch 
hinlänglich genauen Ausdruck bringt. 

Zu der zweiten Klasse gehören die Bestrebungen, in dem mathematischen Aus- 
druck für die beobachtete Temperaturverteilung auch deren Abhängigkeit von den 
Verschiedenheiten der Oberflächenbeschaffenheit der Erde mit aufzunehmen, also 
eine Formel aufzustellen, in welcher auch die Verteilung von Wasser und Land 
unter jeder geographischen Breite als Variable vertreten ist. 

1) Auf die Isanomalen von Pracht und deren arundlage wird später verwiesen werden. Siehe Met. Z. 
XXIX. 1894. S. 81. Neue Normaltemperaturen. 

2) Annalen der Hydrographie. Sept. 1898. Tafel 9. Globus. LXXIV. Okt. 1898. Pet. Geograph. Mit- 
teilungen. 1898. XL Tafel 19. Koppen, Temperatnranomalien der Meeresoberfläche, 
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Endlicli kann man zum Ausgangspunkt der Fonnein die Bestialilung&\eilialt- 
insse der Eide macken, somit eine eigentlich physikalische Unteisuchung ubei die 
Waimeveiteilung auf dei Eidobeifiaclie anstreben Wir meinen aber nicht die Be- 
lechnung dei sog „solaren Klimaguitel“, sondern die Veisuche, die beobachtete 
Temperatm an dei Eidobeifiaclie auf die Veischiedenheiten dei Bestiahlung mit 
Rücksicht auf das Daz wischen tieten der Atmosphäre und auf das verschiedene 
physikalische Vei halten dei festen und flüssigen Eidoberflache zmuckzufuhren 

a Foimeln fui die Abhängigkeit der Tempoiatui von dei geo- 
graphischen Bl eite Da die Intensität der Sonnenstiahluiig, wenn die Sonne 
am Aquatoi steht, mit dem Kosinus der geographischen Bieite abnimmt, und dieses 
Gesetz, wegen dei doch nui gelingen aussei sten Abweichung dei Sonne vom Aquatoi 
auch im Jahresmittel bis zu mittleren Bi eiten hinauf noch nahezu gütig ist, so 
hegt es am nächsten, zu vei suchen, auch die beobachtete Tempei aturabnahme dem 
Kosinus der geogiaphischen Bieite proportional zu setzen Die Tempciatiu dei 
ozeanischen Stationen folgt in der That so ziemlich diesem Gesetz, ubei den Kon- 
tinenten abei nimmt die Tempeiatur viel rascher ab, daher man sie dem Quadiat 
des Kosinus proportional gesetzt hat. 

Da die mittleie Tempei atui dei Paiallelkieise auch in ei lieblichem Giade von 
der Vciteilung \on Wasser und Land beeinflusst wird^), so ist es klar, dass eine 
Poimel, weiche darauf keine Rücksicht nimmt, nur in erster Annaheiung dieselbe 
auszudrucken im stände ist Namentlich ist es aussichtslos, mittelst einer ein- 
fachen Formel die mittleren Tempei atmen dei noidlichen und dei südlichen Halb- 
kugel zugleich repräsentieren zu wollen.^; 

Fm die Temperatur dei nördlichen Hemisphäre giebt James D Foibes die 
folgende emfacho Foimel^) 

T,;,= — 17 8 + 449 cos2 (cp — 6 ^ 3 ) 

Dieselbe giebt für 6 ^/ 2 ® nurdl Br 27 1 als thermischen Aquatoi, den Be- 
obachtungen entsprechend Der Pol wiid zu waim (—17 8 ) Ihre Einfachheit 
empfiehlt aber diese Formel, wo man einer solchen bedaif 

Für die südliche Hemisphäre habe ich die Foimel gefunden 
= 26 0 + 4 54 sm ^ — 40 81 sin (p ^ , 

V eiche die bis 60 ® sudl Br beobachteten Temperaturen vollkommen wieder giebt 
Die mittlere Temperatur der ganzen Halbkugel ergiebt sich aus derselben zu 117^ 

Del umfassendste Vei such, die beobachteten mittleien Tempei atmen auf dei Eidoberaache als 
Funktion der geographischen Koordinaten (Breite, Lange, Seehohe) duich Systeme von Gleichungen 
carzustellen, ist von G J Madsen gemacht worden Er vei sucht sogai, auch tur die Anomalien 

q Über diese Veifeuelie siele S c km i d , Lekrbuck S 201, 202 u 37b 

q Der Effekt der warmen, und kalten Strömungen des Meeres und dei Atmosphäre \ oisehwindet -iiemluh 
im Mittel fiu einen ganzen Breitegiad 

Eeirel lat dies allerdings versuekt durck die Formel 

tfp — 8 5 — 1 75 cos 9 — 20 95 eos 2(/7 — 1 OU cos 3^ — 2 bb cos Ic/i 
(Reeent Advances m Meteorology Waskmgton 1886 p 152 ) 

q In Eakienkeit-Giaden nock einfackei 80 8 (ip — Ql/ , ^,eil die Temperatui des Noidpols uako 
dom Nullpunkt dei Fakrenkeitskala entspnckt 

q Forbes, Inauiries abont Terrestnal temperatuie Trans R Soo Eihnburgk XXII Part I p 75 etc 
Eine dei wicktigsten tkeoretiscken Unter^u.cbungen über die Tempei aturverteilung auf der Erdoberfläche 

q Met Z 1896 S 182 Hann, Ükei die Temperatur dei südlichen Halbkugel Sitzungskerickte doi 
Wiener Akad B LXXXV Januar 1882 Für die Jakresschwankung der Temperatur ergab sieh die Formel 
2 12 -f 7 01 sin (p ln Betreff der Temperatur der höheren Breiten der südlichen Halbkugel sind die Ergebnisse 
4ler Südpolarexpeditionen abzuwarten 'Die beiden letzten geben füi 710 — 120 Met Z 1899 S 475 1900 S 519 
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der Temperaturverteilung Formeln zu finden. Hier können nur die zwei einfachsten Formeln, welche 
die Temperatur der Breitekreise ausdrücken, angeführt werden: 

Nördliche Halbkugel t<p== 31.8 cos 9 -h 18.6 cos2 (p — 21.8 
Südliche Halbkugel t(p— 10,0 cos 28.3 cos'^ (p — 11.7 

Die Formeln sind nur von etwa 10*^ an zu benutzen, denn die erstere giebt für den Äquator 
28.6, die zweite 2G.7o. Madsen giebt der ganzen Äquatorialzone von 10*^ nördl. Br. bis 10” südl. Br. 
eine Mitteltemperatur von 27.2” G. 

Man erhält für die Wendekreise die mittleren Temperaturen 23. 1” (nördlich) und 21.4o (südlich), 
für die Polarkreise — 6.2 (nördlich) und — 3.2” (südlich). Die mittlere Temperatur der Tropenzoneu 
ist: 26.4” (nördlich) und 25.3”- der gemässigten Zonen: 11.3” (nördlich) und 11.0*, der Polarzonen: 
— 12.3” (nördlich) und — 7.0”. Die mittlere Temperatur der beiden Flemisphären ist die gleiche, 15.3”. 

Der Parallelkreis gleicher Temperatur wärr mich diesen Formeln 48.8”, in beiden Hemisphären 
hat derselbe die Temperatur 7.2”. Die mittlere Lage gewisser Isothermen ist: 
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Während die obigen Formeln die mittleren Jahrestemperaturen der Breitegrado darstellen, 
werden dann noch andere aufgestellt für die „jährliche thermo-geograplnsche Komponente.“ Obgleich 
die analytische Darstellnng derselben die eigentliche Leistung der grossen Arbeit Madsens darstellt, 
ist es doch uinnöglich, im kahineu dieses Buches auf dieselbe einzugehen. 

b. Formeln, welche ancli auf die Ycrteilnng von Wasser und Land 
Rücksicht nclimcn. J. 13. Forbes war der erste, welcher eine solche Formel 
niifgestellt hat. Die Form derselben entsprang; wohl durchdachten Überlegungen. 
Die konstanten Koeffizienten wurden nach den mittleren Temperaturen von 0®, 30*^, 
50^ und 70^’ nördl. Br. bestimmt.^) Für den Faktor L im dritten Gliecle der 
nachstehenden Formel ist die Erstreckung des Landes unter dem betreffenden 
Parallelkreis (dessen ganze Länge = 1 gesetzt) einzustellen (die mit b hezeichneten 
Zahlen unserer Tabelle S. 143 aber als Brüche: 0*24, 0*54 ctc.). Da der Einfluss des 
Landes auf die Temperatur sich bei 45® umkehrt, so enthält dieses Glied den 
Faktor cos 2cp. Forbes’ Formel lautet (C.-Grade) 

— 10*8® 32*9® cos (jp^/4 21*2® L cos 2 cp. 

Diese Formel entspricht nicht bloss recht gut den mittleren Temperaturen der 
Breitekreise der nördlichen Hemisphäre, sondern auch jenen der südlichen Halb- 
kugel, wenigstens bis 40® Breite. Da bei der Bestimmung der Konstanten der 
Formel die Temperatur der letzteren gar nicht in Kechnimg gezogen -worden ist, 
so darf diese Übereinstimmung wohl als ein Beweis dafür betrachtet werden, 
dass die Formel ein recht zutreffender Ausdruck ist für den Einfluss der Verteilung 
von Wasser und Land auf die Temperatur an der Erdoberfläche. 

Es liegt nun nabe, einen Scliritt weiter zu geben, und zu versuchen, mittelst dieser Formel 
die interessante Frage zu beantworten, welche Temperaturen auf der Erde berrscbeii würden, wenn 
sie ganz mit Land oder ganz mit Wasser bedeckt wäre. 

Für eine Landbalbkugel wäre L = 1 zu setzen. Die Polteinperatur würde daber sein (da 
cos (p — Qy cos — 1) — 10.8 — 21.2“ — 32, die Temperatur des Äquators aber (da cos fp und 

cos 2 (■/'== 1) — 10.8 H“ 32.£) ■+ 21.2 = 43.3. Für eine Wasserlialbkugcl ist n= 0, das dritte Glied fällt 
weg, die Polteinperatur ist demnach — 10.8”, die Temperatur des Äquators 32.9 — 10.8= 22.1. Für 
den 45. Breitegrad findet man für beide Hemisphären die Temperatur 10.6”. 

Forbes bat dann noch auf einem andei’en, von dem obigen ganz unabhängigen Weg (durch 
Vergleicbnug der Temperaturen der gleichen Breitegrade im Korden und Süden mit Eücksiebt auf 
ihre vt-rscliiedL-ie,* Landbedeckung) den Einfluss von Wasser und Land auf die Temjoeratur der Breitc- 


0 Tliermo-Geograpbical Studies. General oxposition of ib« analytiiial Metbod applied to Kßsoarches oii 
Tomporature and cliniato. Copenbagen 1397. Mit Karton iiisd Tafeln. — Eine Eltoro Arbeit , Darstollang dor 
mittleren Jabresteinporaturon auf dor ErduhordUebe mit Hilfe von Kugel finiktionen, ist liier noeb zu erwähnen: 
W. Sc 1)0 eil, DarHtellung der mittleren Jakrestoniperatur als Funktion dor Länge und Broito. Züriek 1856, 

2) Den Gedankengang, 'wolcheai die Formel entsprang, findet mau in nißinoin Handbiicli der Klimatologie, 
ß. I, S. 218, erörtert. 

•'5) r nqnirios 1. c. S. 85. 
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Veiteüung clei Terapeiatui an dei Erdobei Hache 


Rechnung stimmen mit leiien, die aus dei obigen Foimel 
^ch berechnen lassen, fast völlig ubeieiu i) Selbstveistaiidlich daif man nicht eiwaiten, dass die 
ormel fui die lempeiatuien einei reinen Land- odei einer i einen Wassei halbkugel mein als die 
eisten rohen Annaheiungs werte liefern kann ^ 

Spitalei hat die Aufgabe wieder aufgenommeri und aut Grund doi von ihm 
berechneten Mitteltempei atmen der Paiallelkieise eine neue Poiniel aufgestollt fui 
die Abhängigkeit der Tempeiatui von dei goographi&chen Breite und dem Vei- 
haltnis von Wasser und Land unter demselben Diese Foiuiel ist, wenn wo wieder 
mit L jenen Bl uch bezeichnen, welchei der lelativeii Eistieckung des Landes entspricht 
Tf/i— 2 43 + 17 6 cos (p 7-1 cos 2^5 -j- 19 3 L cos 293 

Dieselbe giebt folgende Mitteltemjieratui fm eine leiiie Land- und Wassei- 
liemisphare 
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Nach dieser Foimel berechnet sich die mittleie Tempeiatui einer Landhoim- 
sphaie zu 20 2 , jene einer Wassei hemisphaie zu 13-8 Da die Wassei liemisphaic 
vom Äquator bis 45^ kalter, von da ab aber waimei ist als eine Landliemispliaie 
so wurde die höchste Mitteltempei atur auf einer Halbkugel anzuiielfen sein, welche 
vom Äquator bis 45® mit Land, von da ab mit Wasser bedeckt waie, aus einci 
umgekehrten Landverteilung wurde die niediigste Tempeiatui lesulticieu önitalor 
hndet für den eisten Fall eine Mitteltempei atiu von 22 8 , fui den zweiten von 
11 1 Dies waren die extremen Weite der Temperatiii dei Eide, wekhe aus dei 
extremsten günstigen und ungünstigen Land- und Wasserverteilung bei voi gehen 
lonnten Alle diese Zahlen sind nur als begiundcte Schatzungen zu bedachten, 
namentlich die auf eine reine Landhemisphdie bezüglichen, weil die hiule dafui 
keine genügenden Anhaltspunkte bietet Die Tempeiatui- einer Wassc.hemispliaie 
können wir schon besser beui teilen auf Giund der Teinpoiatm dci siidhclum 
Hemispbare 

Die Bedenken, welche sich gegen die aus den Fonnein von Foibcs und 
Spitaler beiechneten Lempeiatuien fu. die Pole und deiiAquatoi auf einer Land- und 
Wass^lialbkugel eilieben lassen, sind von Woeikof und von mii eioitcit woidon =*) 
W Lrecht sucht eine nur von der geogiaphisclien Breite abhängige Noimal- 
tempeiatui dei Paiallelkieise dadurch zu erhalten, dass oi oino unter allen Biciten 
gleiehmassige Landbedeckung der Erdobei flache annimmt Er setzt also den Eaktoi L 
m Forbes und Spitalei s Formel konstant gleich 0 244 (dom dm ehschmttlichoii 
Verhältnis von Wasser und Land entspiechend) und berechnet damit die mittlere 
lemperatur der Parallelkreise 

_ Auf Grund dieser „Noimaltempei atmen“ hat Piecht neue Karton der Hier- 
mischen J ahres-Isanomalen gezeichnet 

q Siehe Hann, Handbuch der Khinatologie BI S 2üü u 210/220 

Spitaloi bo/ieheo sah auf die Donksolinlten dei Wiwioi Altadiuiiie B LI UiS', 

-"““‘f-'““- 

Woeikof, Khmate dei Erde I S 822 ti ^ 

) Bas letzte (dritte) Glied dei Foimel von Forbes wiid dann 5 2 cos 2(n bei qmfn i i 
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c. Berechnung’ der Temper atiirverteiliing auf der Erde aus der 
Intensität der Sonnenstrahlung mit Ettcksiclit auf atmosphärische Ab- 
sorption und die verschiedene Wirkung der Strahlung auf Land und 
W asser. Die Wärmeverteilung auf der Erde ist in erster Linie von der Verteilung der 
Wärmemengen, welche die Sonnenstrahlung den verschiedenen Breiten zukommen lässt, 
abhängig. Die relative Intensität der Sonnenstrahlnng unter verschiedenen Breiten 
ist oft und in erschöpfender Weise behandelt worden, meist ohne Rücksicht auf 
das Dazwischeiitreten der Atmosphäre (Halley, Lambert, Meech, Wiener), 
teils mit Rücksicht auf die Absorption der Strahlung in der Atmosphäre, also 
für die Erdoberfläche selbst (Angot, Zenker). Diese Versuche einer Berechnung der 
theoretischen Wärmemengen unter verschiedenen Breitegraden sollen in einem 
Anhang kurz dargestellt werden-, einige Ergebnisse der Rechnungen von Angot 
sind schon früher mitgeteilt worden (S. 4 1). Eine Ableitung der an der Erdoberfläche 
zur Beobachtung kommenden Temperaturen von dem täglichen und jährlichen Gang 
der Sonnenstrahlung mit Rücksicht auf die Wärmeausstrahlung hat Lamont vei’- 
sucht. Seine bezüglichen Untersuchungen haben aber gegenwärtig nur mehr lüsto- 
risclies Interesse A) 

Dagegen müssen wir dem Versnobe einer direkten Verknüpfung der an der 
Erdoherfläcbe beobachteten Temperaturen mit den Btralilenmeiigeii, welche die Sonne 
den verschiedenen Breitekreisen zusendet, welchen W. Zenker nnternommen hat, 
hier eine kurze Darstellung gönnen. 

Zenker bat üuiiächst die Wärmemengen, M'elclie jedem Breitckreisi? an der Erdoberfläche zii- 
kommen, ähnlich wie Angot (aber weniger ausführlich und detailliert) berechnet und dabei nicht 
bloss die Absorption der Sonnenstrahlung in der Atmosphäre berücksichtigt, sondern auch der Zer- 
streuung der Strahlung in der Atmosphäre und der Reflexion der Strahlen an Wasser-, Land- und 
Scliiu-Hliic.lion Rechnung zu tragen gesucht. üs) 

Die Verknüpfung der auf diesem Wege den versehiodenen Breitekreisen auf einer festen, flüssigen 
oder mit Schnee bedeckten Erdoberfläche zukommeiiden Wärmemengen (S. 07 seiner Schrift) irnt den 
Lufttemperaturen, also die Umrechnung derWärmeinengen in Lufttemperaturen (an der Erdoberfläche) 
sucht Zenker auf folgendem Wege zu erreichen. Er glaubt aimehmen zu dürfen, dass gleichen 
Differenzen den- Strahlung auch gleiche Temperaturdifferenzen entsprechen. Es handelt 
sich nun darum, diese Teinperaturdiflerenzen unter normalen Verhältniss<‘n über Wasser- und Land- 
flächen zu nelmien, um für die Wirkung der Strahlung auf die flüssige oder feste Erdoberfläche ein 
Temperaturmass zu bekommen. ,,Man mus.s das Yerhalten des Landes und des Meeres zur Strahlung 
beobachten, wo dasselbe möglichst rein, eines unbeeinflusst vom andern, auftritt. Man erkennt solche 
Gebiete am sichersten an dem dort ruhigen Verlauf der Isothermen, welche weithin den Breitekreiseu 
parallel laufen und untereinander für gleiche Temperaturunterschiede gleiche, oder doch nahe gleiche 
Zwischenräume festhalten.“ 

Die Beziehung zwischen Intensität der Strahlung und Lufttemperatur über Wasserflächen tritt 
Uber dem Grossen Ozean am reinsten hervor. Dort findet Zenker unter 20o iiördl. Br. die Isotherme 
von 230 und unter 50" die Isotherme von 8". Die Temperiiturdifferenz ist also 15^ und derselben 
entspricht nach Zenkers Tabellen eine Strahlungsdifferenz von 801 Einheiten. Die Einheit der 
letzteren entspricht somit 0.0187" C.: oder auf eine Temp(U*atiirdilierenz von 1" 0. kommt eine Strahlen- 
menge von 53.4, für welche Zahl Zenker .später den genautu-en Wert von 50.7 gefunden zu haben 
glaubt. Die Temperatur des Äquators im reinen Seeklima wird also sein : Strahlungsdilferenz zwischen 
20" und Äquator == (160: 50.7) -t- 23 == 26.3. Für jede andere Breite kann mau dann in gleicher Weise 
von der Temperatur des Äquators ausgehen, wenn dieselbe ein für allemal wielK^.r bestimmt worden ist. 

Viel schwieriger wird es, den „Temperaturwert“ der .■■■ z üb('r Landflächen zu 

finden, da auch auf der nördl. Hemisphäre kein reines Kontinentalklima von genügender Ausdehnung 
sich finden lässt, die Temperaturen im Innern von Asien zudem etwas unsicher sind, namentlich 
wegen grösserer Höhendifferenzen der Stationen. Zenker fand (in sdner ersten oben citierten 
Arbeit) für 1" C. eine Strahlungsdiffereuz 26.0° seiner Einheiten. Geht man damit von der Iso- 
therme von 0.5o unter 50o nördl. Br. in Ostasien aus, so erhält inan für die Temperatur des Äquator.s 
auf einer Landhemisxfliäre (Strahlungsditlerenz 037 Einheiten) 36.6" C. In seiner späteren grossen 
Arbeit reduziert Zenker diese Temperatur auf 34.6". 


1) Lamont, Darstellung der Temperaturverhältnisae an dor Oboifläclio der Erde. Ahliandlungen dev 
Münchner Akad. B. 3. Auszug hei E. E. Sebmid, Lelirbueh der Meteorologie. , S. 202 — 212, 
ä) Dr. Willi. Zenker, Die Verteilung der 'Wärme anf der Erdoherflädie. Berlin 18S8. 
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A^eiteiiung der Tempeiatui an dei Ei dobei flache 


Bei den eisten, oben kurz skizzieiteii Keclmuiigen hat Zenkei auf die Waiineausstiahlung und 
auf die Bewölkung keine Rücksicht genommen Don Einfluss dei letzteien auf die Tempeiatui glaubte 
Zenker anfänglich \einachlassigen zu können, da ei bei Nacht im entgegengesetzeii Sinne wirksam 
ist, als bei Tage, und im Mittel die Bewölkung bei Tag und Nacht wohl nicht sein vei schieden sein 
durfte Dies tiifft natürlich nicht ganz zu, und Zenkei hat deshalb auch \ei sucht, hei seinen 
Temperatuiberechnungen aus den Stiahlungsdifleienzcn auf dieselbe, sowie auch auf die W aime- 
ausstrahlung Rücksicht zu nehmen Dei Voigang, den ei dahei beobachtet, kann liiei nicht eioiteit 
weiden Es mag ubeihaupt bemeikt weiden, dass die Methode \onZeiikei fui eine weitcigchonde 
Berechnung dei Tempeiatiii\eiteilung auf dei Eidobeiflaclic nicht geeignet scheint Was sich mit 
derselben erieiclien lasst, eine Daistelhiiig dei wahrscheinlichen Tempeiatui \eiteiliing auf cinei 
leinen Wassei- und Laiulhemisphaie, ist schon m semei eisten Schutt nn Weseiitliclnui enthalten i) 

Die von Zenkei berechneten Noniialtenipci atmen dei Bieitcgiade im i einen 
Land- und Seeklima sind 
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Die Stiahleuniengeii sind Eelativzalilen Man wiid bemeiken, dass Zenkei s 
Landklima viel wenigei extiem ist, als das \oii Foibes und Spitalei berechnete. 
Die Tempeiatui des reinen Seeklimas entspiicht fast vollständig bis gegen 70^^ 
sudlichei Bicite Innab den beobachteten Tempeiaturen, untei 80 und 90^ ist 
sie aber hohei als jene, welche die Formel fui cm offenes antaiktisclios Moei ei- 
geben wurde 

Emen ähnlichen Weg wie Zenkei hat Pieclit cingcsclilagen, um Noimal- 
teinperatuien fui die \ ei schiedenen Bieitekreise aufzustcllcn Er legt seinei Rech- 
nung die von Angot bei cchneten Wärmemengen zu Giiinde, indem er die Diffeienzen 
der Solai- (odei Noi mal- )Tempei atmen dei Bieitegrade den Diffeienzen dei ent- 
spiechenden „Theimaltage‘‘ \üii Angot piopoitional setzt Die Beiechnimg dei 
Noimaltempeiatuien (Öolltempei atmen) wiid für die Absorptions-Kocfhzionten 0 6, 
0 67 und 0 7 dnichgcfiilnt Dieselben weichen nur wenig von seinen auf andeieni 
Wege gefunden eil Noi maltemperatmen ab 

Bloss aus dei Intensität dei Sonnenstralilimg und dem Waimeveilust doi Eide 
durch Ansstiahlmig hat 0 Cliiistianseii die mittleie Tempeiatui der Eidobei- 
flaclie zu beiechiien gesucht Nimmt man an, dass von dei öonnenstialiliing, die 
dei Erde zukommt, 2 Ivaloiien (pio Qiiadratcentimetei und Minutcj zui EiWtumnng 
dei Luft an dei Ei dobei flache vei wendet weiden, so cihalt man eine imitiere 
Tempeiatui* dei Eide \on was mit den Beobachtungen in genügender Ubei- 
einstimmung ist 


1) Die spUtereu biucl Dei Idmiatisclie Wiirmowert doi SoniieiistialiluiiR’ Met Z IS'li S 3d0 , 1S9 i 
S 340 — Die geaetziiussige Veiteilung dei Lutttemporatuien ubei dom Meere Mit Karte Pet Geogi Mit- 
teilungen 1893 b 39 — Del theiini&clie Aufbau dei Kliinato aus den Wlinn6\\ irlcungori dei Soimonstialilung 
und des Eidinnein MitöKaiten Hallo 1895 (Nova Aota der Leopold Akad B LXVII ) 252 Quartseitou - 
Liznar hat auf einem diiekteien Wege die Temperaturen einer Land- und Wasseilialbkugel boreolmot Met Z 
1900 S 30 

2) Met Z B IXIX lb94 S^7 Den Solltemperatmen entspiicht die Foimel = 5 33 -4 - 0 01 cos r/» 

-j- 15 33 cos 2(p ' 

83 Werden 2 Kaloiien (pro Centimeter und Minute) zur Erwliiraung venveudot, so ist die eiloktive Wärme- 
menge, welche che Erdoberfläche 0 von der Sonne empfangt, 2 0 4 ^der Quei schnitt dos Strahlenbundols , das 
die Erde trifft, ist ja gleich der Fläche eines giosstenKieises, also 0 4) Die ausgestiahlte Wärmemenge istnach dem 
Stefan sehen Strahlung^gesetz aT^O (T die Tompeiatur in absolutem Masse, also 273 -f-t), a der Koeiti/ient 
0 728 x 10 1® Da die Temperatur der Erde konstant bleibt, so hat man 0 728 x lO“^^ (273 4- = 2 1 woiaus 

t = 150 folgt 

Christiansen hat auch die mittleie Tempeiatui der wichtigsten ßioitekieise in alinlichoi Weise be- 
lechnet und gefunden 
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III. Die Temperaturyerhältiiisse der liolieii Luftscliicliteii 
Ms zur ßegioii der Cirruswolken. 

Wir stehen gegenwärtig am Beginn, einer neuen Ira in Bezug auf die Er- 
forschung der Temperatur der hohen Luftschichten. Die Verwendung von Drachen 
mit Eegistrierinstrumenten und von unbemannten, aber mit Autographen versehenen 
Ballons zu Temperaturmessungen sehr hoher Luftsclii eilten hat in den letzten 
Jahren ganz unervrartetete Erfolge erzielt. Aber auch die vielseitigere Erforschung 
der höheren Luftschichten durch bemannte Ballons, die, nachdem sie seit Giaishexs 
berühmten Ballonfahrten 1862/66 längere Zeit geruht hatte, in Berlin mit grossem 
Erfolge wieder aufgenommen worden ist, hat in jüngster Zeit durch die nach einem 
internationalen Ühereinkommen zu bestimmten Terminen an mehreren Orten in 
Europa gleichzeitig' unternommenen Ballonaiifstiege einen grossen Fortschritt zu 
verzeichnen. Der grössere Teil dieses reichen Schatzes von Beobachtungen liegt 
noch nicht bearbeitet vor, andererseits erfährt er stetig neuen Zuwachs, so dass die 
einleitenden Worte vollauf gerechtfertigt erscheinen dürften. Es kann deshalb hier 
nur ein Versuch gemacht werden, die allerwichtigsten auf die Temperatur bezüg- 
lichen Ergebnisse kurz zusammenzustellen. 

Die Erforschung der freien unteren Luftschichten durch Dracheiiaufstiege 
hat namentlich in Nordamerika am Observatorium des Herrn L. Rotch auf dem 
Blue Hill und neuerlich auch zu Trappes bei Paris durch L4on Teisserenc 
de Bort überraschende Fortschritte zu verzeichnen, da es gelungen ist, auf diesem 
Wege Eegistrierinstrumente bis gegen 5000 m hinaufzusenden und dieselben oft 
längere Zeit hindurch in grossen Höhen zu erhalten. Das Wetterbureau der Vereinigten 
Staaten hat 17 Stationen zwischen der atlantischen Küste und dem Pelsengebirge 
mit solchen Drachen ausgerüstet, die hei jeder sich darbietendeii Gelegenheit zur 
Verwendung kommen. 

In der Verwendung unbemannter Ballons mit Eegistriorinstrimienteii (Ballons 
sondes) hat Teisserenc de Bort die grössten Erfolge erzielt Zwischen April 1898 
und August 1899 glückten ihm mehr als 100 Aufstiege solcher Ballons, davon 


Breite 

Äquator 

Wendekreis 

4ü0 

Polarkreis 

Pol 

berechnet 

29.5 

24.0 

7.5 

-18 ü 

— .so.o 

beobachtet 

26.2 

23.3 

9.3 

- 4.U 

—20.0 


Da durch den Wäriiietraaspürt in Folge der Luft- und Meeresströmungen die Temperatur des Äquators 
erniedrigt, jene der höheren Breiten aber erhöht werden muas über die reine Strahlungstemperatiix, so stehen 
die von. Christiansen borechrieten. Temperaturen mit den Beobachtungen in ganz gutem Einklänge. Dansko 
Videiisk. Selsk. Porh. Kopenhagen 1886. S. 85—108. 

Glaisher, Account of Met. and Physical observations in Ballon Ascents. Eeport British Association 
1862—1866. 28 Ballonaufstiege zu grossen Höhen zwischen 1862 und 1866. Orösste Höhe am 5. September 1862, 
soweit Beobachtungen reichen (Luftdruck 247.7 nun, Temperatur zu — 40^ genommen), 8600 m. Leider sind dio 
meisten. Temperaturahlesungen wegen ungenügendem Schutz gegen Strahlung unbrauchbar. E. Assmann und 
A. Berson, Wissenschaftliche Luftfahrten. 3 Quarthände. Braunsch'woig 1900. Das Hauptwerk über die 
physikalische Erforschung der höheren Luftschichten. Wissenschaftliche Bearbeitung und Diskussion von 75 
Ballonfahrten. Grösste (von Dr. Berson) erreichte Hohe (4. Dezember 1894) 9155 m, Temperatur — 47.9®. Aus- 
führliches Referat darüber toe mir in ,, Geograph. Zeitschrift.“ Pebr. 1901. — Die einzigen verwendbaren älteren 
Ballonbeobachtungen sind die von John Welsh im Jahre 1852. Welsh hat schon ventilierte Thermometer ah- 
gelesen und so richtige Temperaturen erhalten. An aceount of Met. Obsorv. in four Ballon Ascents (1852). 
Philosoph. Transactions 1853. S. 311 — 346. 

‘^) Die ersten Ergebnisse dieser Beobachtungen , die zumeist bis zu 4000 engl. Fuss (1220 in), in einigen 
Eällen auch bis 8000 Fuss (2440m) reichen, 3835 an der Zahl, erhalten bei 1217 Aufstiegen, sind publiziert 
worden als Bulletin F. unter dem Titel: Yertical Gradients of Temp erat uro , Humidity, and Wind Direction. 
A preliminary Eeport of the Kite Observations of 1898. By H. C. Prankenfield. Washington 1899. Auszüge 
von Cleveland Abbe in Monthly Weather Eeview. Vol XXVII. S. 413. Sept. 1899. 
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ubei schlitten 7 die Hohe von 14 km, 24 die Hohe von 131cm, 53 eiioiclitcii 9 km 
Im ^^o^'emhcr 1900 konnte ei schon ubci 240 Aufbüoge heiicliten Dciait vei- 
danken wir den ^rosseien Teil nnserer Jetzigen Henntmsse der Tenipcratiiiveihaltiiisse 
sehr hoher Luftschichten T eis serene de Boit, namenllich das, was wii von dei 
jahthclien Tempoiatuivaiiation in giosscn Höhen der Atmosphaie gegenwaitig miit- 
massen können 


1. Mittleic Tempeiatnien dci Atmosphäre zwischen 3 und 10km 
Seeh ohe Die eiste Eeihc dci folgenden Tompcratuicn bcinlit auf den von T cissci cii c 
de Bort Bis August ld99 «zielten Messungen^), die zweite habe ich ahgoleitot 
ans allen mii zugänglichen ueneien Ballonfahrten zu giossen Ifohen '0 


Seeliohe in km 


4 

f) 

() 

7 

8 

9 

10 

Tempel atmieilie a 

—4 

— 0 

-1() 

—21 

—29 

- 98 

(^-44') 


l'" eni p ei a tu 1 1 c ih e 1) 


—11 

— 10 

—20 


— 40 

— 47 

— r^r, 

Mittel 

-5 

“—10 

— löT“ 


—Ar ' 

— 

— b) 

— 99 


Fig ir. 



I BdlUmfdlirt am 12 J.iiniai 189 t 
11 Ballont.iliit am 15 Sept 1888 


7 ^ 

€ 

S 

k 

3 

2 

1 


Diese Mittclteinpeiaturen Miid aus iiielu- 
faclien Granden niii als eislo Aiitiahouingen 
an die Avhkliclieii Veihaltnissc zu beti achten, 
aber iliie Dbcicinstimnuiiig spilclil sein zu 
ihien Gunsten Sie geben uns die eisten 
emigeimasscn veilasshclicn Anlialtspunkte 
ziii Beurteilung der Tempeiatiii sein lieber 
Liiftschicliten, von denen die G I aisliersclien 
Boobaclitiingen ganz n ligo Yorstellunf>en vei- 
bi eitet Laben *') 

Die beulen Hanpttyperi der Wanneab- 
nalime mit dei Hohe, jene des Winteis, 
wo dci Boden abkuLlend wiikt und oft 
Tempel aturumkelir cintiitt, und jene des 
Sommeis, wo vom ei wärmten Boden her 
aufsteigcnde Lnftmassen emo lasclie mein 
oder minder gleiclimassigo Wciimeabnabme 
aucli in den unteisteii Seliiclitcn bowiiken, 
veiansebaulicht das nebcnsicliende Dia- 
giamni ’’) 


i) L TeissGrenc da Boit, Sm la totnpei atui e ot. sos variatious (l«ms r*ituiosiiliOui Ul>io trapiDs li*s 
olsseTvatiuns de quatre-vingt-dix Ballons sobcIgs Oompt Bend Aiig 1800 — Etiido siu l<i tomp ot sph 

Taricitions tLins ratmosplieiö IiTdtö Annales du Biiieaa C(*ntTal Memoiies de 1807 otc — Variation saisonieie 
de la teinp ä divers Bauteurs dans rfitmospliero libre Compt R 21) Nov 1900 S nioin Rolouit iii Mol Z 
lOOl Janihii lieft 

Dia nonoien bis Herbst 1900 sind loidei m der Inibei utiertoii Mitteiluiif* nodi nicht voiolb ntln ht 
1) CI Abba in Monthly Weath er Review Sept 1809 Ilergesoll in Met Z 1900 S 1 Eigfdiiiisso 
dei intern ationnen Ballonfahrten und das gro^^sa Berlmei Ballonwerk Leider sind du' iltoum Toniporatui- 
beobachtungon von Glaislier inJit diiekt zu. verwenden, da wegon unteilassonur Ventilation doi Thormomotoi 
die abgelob&nen Temperatuiea meist zu hocbsind, und eine bezügliche Icntischo Sichtung dürsolbönnoch ans'^teht 
Es ist das grosse Verdienst von R Assmann m Beilm, diese PeliLeiquelle bei den alteren Boobaelit iingen, im 
Ballon ei bannt und duicli sein ventiliertes Tlioriuometer beseitigt vii Inbou Seit der Amvendung dossolhen 
treten die wissensoliaftliclion Ballonautstiege m eine neue Aui 

4) ö daiuber Ass mann nn I Bande der Wissen scliaftlii lien Luitlahiten 

'») Am 12 Jannai herrschte au der Eidoheiflächü eine Teiiiperatui lon — G*\ in 400 m wurde -j-d 3 «in- 
getrotfen, m 710 in 9 0 Dia Tempeiatni stieg dann noch bis lU®, eist in d 7 hin sank sie wieder auf 0 3 
Eeiner Hinirnel Wind SE Barometeiinaximum über Russland An V) Septemher 1898 Fahrt von London aus, 
in einem Baroinetemaxiinum bei beisseni Wettei 
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Dr. Bersoii giebt (in 
Höhe in km 0 

^alil d. Beobachtung. 5G 
Temperatur 10.1 

T e i s s e r en e d e B o r t 9 


B. III) folgende Tabelle : 

5 6 7 S 

20 11 5 4 

—1(5.0 —24.2 —20.4 —38.3 - 
_1C —21 —20 —38 (- 


0 

1 

-40.4 

-44.5) 


„Wissenschaftliche Luftfahrten.“ 

12 3 4 

00 50 40 32 

5.4 0.5 —5.0 —10.3 

5 0 —4 — 9 

Berson hat nur die Berliner Fahrten berücksichtigt, während meine Zahlen aucdi noch auf 
neueren Beobaclituiigeii basieren.^) 

Die Übereinstimmung dieser Temperaturreihen ist bei der relativ geringen Anzahl clor Beobach- 
tungen höelist bemerkenswert. Aus den Berliner Ballonfahrten ergeben sich folgende Zahlen für 
die Wärme abnalinie mit der Höhe: 

2—3 3—4 4—5 5—0 6—7 

Temperaturabnahme pro 100 ni 
.54 . 53 .(54 . 00 .08 


0—1 


1—2 


7—8 


8 — 9 km 


.50 .50 

Mittel bis 9 km 0.G3. 


.72 


.00 


Die langsame Wänneabiialime in den unteren Schichten ist eine Folge der öfteren „Teniperatur- 
umkehrungen“ bei den Fahrten im Winter, die hei der Wärmeahnahme im Gebirge schon erörtert 
worden sind. Bei den Fahrten zur Nachtzeit und am. frühen Morgen gicht r- ’n du- wärmeren 

Jahreszeit noch T-ninno”‘itnrr,mkelr*ung-''" in den untersten Schichten. Di»- V,-i-;;rig'j;.ii.ir u der Wärme- 
ahnahme zwisclu .1 ;> i. iii ! ''c entspricht der Höhenschicht. c'n 1 ■iiaig'-cii Konden- 

sationen des Wasserclainpfes stattfindeu, wohei die AVärineabnalime der aufsteigenden Luftmassen in- 
folge der freiwerdeiiden latenten Dampfwärmc vermindert wird.'^) 

Die Mittolzalilen aus den .Reihen a und b geben folgende Werte der Wärme- 
abnalnno mit der Höhe: 


Höheninlervall 3 — 4 4 — 5 5--(5 O-— 7 7 — H 8 — 9 9 — 10 km 

Temperaturabnahme pro 100 in 0.5 0.0 0.7 0.8 0.8 0.7 0.7 

Das Mittel für die grösseren Höhen über dem gewöliiilicheii Kondensationsniveau 
(oberhalb 4 km) ist nahe pro 100 in, und nähert sich also beträchtlich der thecj- 
retiscLen Wänneabiialime für trockene Luftmassen, die anfsteigen oder lierabsiuken 
(also 1 ^ pro lOOin). Da die Temperatur in Höhen über 4 — 5 km nur sehr wenig Wasser- 
dampf mehr enthalten kann, so müssen, falls lebhafte vertikale Bewegungen ober- 
halb derselben verkommen, die Teinperaturändorungen sich dieser Grenze nähern. '^) 

Die niediigsten Temperaturen, die man bisher in den grössten Höhen der Atmosphäre gefimclen 
hat, liegen noch unter — 70°. Du die rasch in die Höhe gefülirteii Thermometer der Ballons sondes 
meist keine Zeit haben, die Temperatur der Umgebung aiizunelnnen und die de^shalb nötige Korrektion 
etwas unsicher bleibt, so i.st die Oeiiauigkeit der I''enipGratiiraiigaben (sowie jene der Höhenangaben) 
der Itegistrierinstrumentc der unbemuuuten Ballons niclit sehr gross.*} 

2. Die jährlichen und die unregelmässigen Änderungen der Tem- 
peratur in grossen Höhen der Atmosphäre. Eines der bemerkenswertesten 
und am meisten unerwarteten Eesnltate der jetzt zahlreicheren Temperaturmessungen 
in grossen Höhen ist die erhebliche jährliche Periode der Temperatur daselbst, 
und die sehr grossen unregelmässigen Schwankungen von Tag zu Tag, die aller- 
dings viel weniger unerwartet kommen. 

Auf Grund den- erhc'hlichen Abnahme der Jahresschwaiikuug der TeinpGi’^fui' 
mit der Tlülie an den meteorulogischen Stationen auf Berggipfeln, nicht minder 
auch aus den Beobachtungen hei einzcliion Hochfahrten mit Ballons halte mau 


Die Skala der Diagvumiue ist ao gowalht, dass bei adüiLotiscliev Toiiii)oraturiibiialimß mit der Höhe 
pro lüO m) die Teinperatuvabiiahaie mit der Höhe als eine Gerade orschehit, die mit der Abaui.ssemuihse oinon 
Winkel vuii 45*^ bildet. Dio obigen beiden. Diagramme sind dem gr..tss«n Berliner Balloiiwerk entnommon. 
b Hauptsächlicli mit Beiüiebung von Hergesolls Abliandlung in Met. Z. 1900. S. 1. 

‘h Die Theorie sielio im Anhang: Teinpüraturändenuigon in aufsteigeudon Luftmasseii, 

In sehr grossen Hölion bei 10 kui muss aber auch die Wilniieleitaiig der Luft schuii eine nierklicho 
keile spielen in der Richtung eines Teinperaturau.sgleiches , norauf Maurer zuerst aufmerksam, gemacht hat. 
hie TeniperaturloitungslUliigkeit der Luft ist daselbst schon nahe gleich jener de» Kupfers. 

Man sehe darüber Clovolaiid Abhe an citiertor Stelle, 8.41(5 etc., und Hergesoll, Mot. Z. li)U0. 
S.8 etc. — D(3r aiu s. Juni 1808 von Trapi)es bei Paris losgolassone Ballon registrierte in 13200 m —72° korr. 
(‘iham). 
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geschlossen, dass in grossen Seehohen, über 9 km, die Jahresschwankung der Tem- 
peratur schon fast unmerklich wnd 

So ergaben z B einige der Beihnei Hoch fahl ten 


Hohe in km 

4 

5 

6 

7 

S 

14 MeUZ 1893 

—12 3 

—19 2 

—27 4 





19 Sept 1893 

-14 9 

—20 5 

—24 5 





11 Mai 1894 

—10 5 

—17 0 

—23 0 

— 31 0 

—34 OL 

6 August 1894 

—12 5 

—18 8 

—25 3 




4 Dez 1891 

— 9 5 

—15 9 

—25 5 

—29 9 

—38 9 (m 9150 m 


Diese Beobachtungen schienen zu dein Schlüsse zu beiechtigen, dass in giosseii Hohen schon 
wenige Stichpioben ausi eichen, uni von den Tempeiatm zustanden daselbst eine zutietlende Voistellung 
m bekommen Man hatte ja im Mai und nn Dezembei in den Hoben von 5 Ins 8 km fast ganz nbci- 
einstimmende Teraperatui cii gefunden S upan s Vermutung, dass die gelinge -Zahl clei Beobachtungim 
noch zui Voi sicht außordeie, hat sich abei als beiechtigt ei wiesen^) 

Die mteinationalen simultanen Ballonfahrten haben eigebcn, dass auch in sein 
grossen Hohen im gleichen Niveau gleichzeitig sehr grosse Tempeiatur unterschiede 
Vorkommen können^) und Ldon Teisserenc de Bort veidanken wir Beobachtungen, 
welche auch eine eihebhche jahiliche Periode dei Temperatm in grossen Hohen 
sehr wähl sch einlich machen 

Wenn mau die Veianclerliehkeit dei Tempeiatur in den veiscliie denen Hohen dciait beiecliiiet, 
dass man die jeweiligen Abweichungen von dem Mittel allei Eeobaclituugen m gleich ei Hohe bildet 
und deien Mittel nimmt ohne Rücksicht auf das Voi Zeichen, so findet man, dcass diese mittleion 
Abweichungen bis hinauf zu 9 km Hohe fast konstant bleiben 

Mittlere Abweichungen (Veiandeilichkeit der Tempeiatm) in weis eine denen Seeliohcii 
nach 80 Ballonbeobachtungen (Teisseienc de Boit) 

Hohe in km Eide 1 2 3 4 5 l> 7 8 9 

Veianderhchkeit 5 5 5 2 5 G (> 1 0 4 6 3 6 6 6 4 6 0 5 6^^ 

Eine Abnahme dei Veiandeilichkeit dei Tempeiatur mit dei Hoho ist also nicht zu bemeikeii 
Pur den jährlichen Gang der Tempeiatm in giosseren Hohen doi 
freien Atmo&plihie liefern die Beiliner Ballonbeobachtungen folgende Zahlen 
Tempeiatm dei Atmospliaie über Norddeutschland 


Seoliohc 

Eidobeifli) lOOO 

2000 

3000 

4000 in 

Mittel 

Wmtei 

03 

— oa 

—5 1 

—10 8 

—14 6 

—62 

Fl uhhiig 

8 7 

25 

—2 1 

— 86 

—14 5 

—33 

So mm 01 

18 4 

110 

53 

09 

— 50 

6 1 

Hei bst 

9 3 

54 

1 6 

— 26 

— 7 1 

J 2 


Obgleich die Zahl der Beobaeiituiigen, ans denen diese Mittel abgeleitet sind, 
noch zu geringfügig ist, um dieselben als waliie Mittelwerte der Temperatur m 
diesen Hohen ansehen zu dürfen, so zeigen sie doch die entschiedene Veispatung 
des Eintrittes der giossten Kalte geg'en den Frühling hm Die Atmospliare ist 
im Frühling noch lelativ sehr kalt gegen die Tempeiatm Zunahme an der Erdobei- 
flache , im Herbst dagegen noch relativ sehr warm , was auf den Charakter der 
Wittemng zu diesen Jahreszeiten von grossem Einflüsse ist 

Em kleinei Vergleich dei Temperatur der fieieu Atmosphäre über Noiddeutschlaiidjmit jenci 
1 einem Berggipfel der Nordalpen kann dienlich sein, zu zeigen, dass die Untei- 

schiede nicht eibeblicli sind „ 

Tempeiatm in 3000 m Seehohe 

^ X T , . Februar Apnl August Oktobei Jahr 

iempeiatur der fieien Atmospliare — 12 0 — 8 7 14 2 0 5 3 

Temperatur auf einem TauenigipfeP) —12 2 —7 6 18 —4 3 —5 7 

Der bedeutendste Unterschied liegt in dei niedrigen Tempeiatur des Frühlings und der hohen 
iemperatur des Herbstes in der fi eien Atmosphäre gegenüber j ener auf dem Bei ggipfcl 

1) Auch. lE dem heissen September 1898 wurcLe von Bar so n über London in 8300 m — 340 gefuiidoii, unten 
herrschte eine Tempeiatur Ton 26° 

2) Pet G-eogr Mitteilungen Jan 1809 Tempeiaturahnahnie in der fielen. Atmosphäre 

3) Hei gesell, Ergebnisse der internationalen Ballonfahrten Met Z 1900 S Uu 15 
Mittel für die Tage dei Ballonaufstiege 

Nack den Beohachtungen auf dem Sonnhlick in 3100 m 
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Die von Teissereiie de Bort erlangten zahlreichen Temperaturmessungen 
in sehr grossen Höhen der Atmosphäre gestatten auch den jährlichen Gang der 
Temperatur daselbst genähert ahzuleiten. Die folgenden Zahlen können dazu dienen^ 
davon ein Vorstellung zu geben. 

Jährlicher Gang der Temperatur in der Atmosphäre. 


Seellühe 

Minimum 

Maximum 

Schwankung 

Mittel 

3 km 

--11.2 Febr. 

2.2 Aug. 

13.4 

' — 4.5 

5 km 

— 20.8 März 

- 7.6 „ 

13.2 

—14.2 

10 km 

-52.9 „ 

—43.9 „ 

9.0 

—48.1 


Eine Abnahme der JaliresscliAvankung der Temperatur ist in diesen Zahlen 
(an der Erdoberfläche zu Paris beträgt dieselbe wohl zu bemerken, aber 

der Betrag derselben von 9® noch in 10 km ist doch unerwartet 

Teisserenc de Bort hat auch aus ca. 240 Ballonaufstiegen mit Registrier- 
thermometern die Höhenlage der Isothermen von 0^, — 20®, — 40® nnd — 50® 
angenähert ermittelt. Hier sollen wieder nur die extremen Werte und die mittlere 
Höhe Platz finden. 

Seehöhe (in Kilometern) verschiedener Isothermenflächen in der Atmosphäre. 



Minimum 

Maximum 

Mittel 

Scliwankun; 

0" 

Ü.3 Fehl*. 

3.4 Aug. 

1.85 

3.10 

—20“ 

4.8 „ 

7-0 „ 

5.8 

2.2 

—40“ 

7.8 „ 

9.5 „ 

8.6 

1.7 

—60" 

9.0 März 

11.0 ,, u. Sept. 

10.0 

2.0 


Die Jahresschwankimg der Höhenlage der Isothermen nimmt mit der Höhe 
regelmässig ab, nur die letzte Isotherme macht eiue Ausnahme, sicherlich infolge 
der noch nicht ausreichenden Zahl der Beobachtungen. 

Die Isotliermcnflächo von — 40® findet man. zuweilen schon in G km Abstand von der Erdober- 
fläche, gewöhnlich erst in 0 km*, die Temperatur von — 50° wurde nie unterhalb 8 km an getroffen, 
im September 1898 wurde sie erst in 12 km gefunden, ebenso iin Juli 1899. Die Variationen der 
Höhenlage sind in kurzer Zeit oft sehr bedeutend. So fand sich die Temperatur von — 40° am 
14. März 1899 in 8500 m und 10 Tage später am 24. März schon in 6600 in. 

Ein allgemeines Ergebnis dieser neueren Temperaturmessimgen in sehr grossen 
Höhen ist, dass die isothermen Flächen vom Äquator gegen die höheren Breiten 
sieb viel steiler senken, als man bisher angenommen bat. Dieses Resultat ist für 
die „dynamische Meteorologie“ und die Theorie der allgemeinen Zirkulation der 
Atmosphäre von Wichtigkeit. Am Äquator herrscht in 6 km Seehöhe das ganze 
Jahr hindurch ungefähr eine mittlere Temperatur von ca. — 6®. Dieselbe dürfte 
dort mit der Höhe kaum rascher als im Verhältnis von 0-6 pro 100 m abnelmien, 
so dass in 10 km Seehöhe eine mittlere Temperatur von — 30® angenommen werden 
dürfte. Unter 48® herrscht in 6 km eine Temperatur von ca. — 20® im Mittel 
und in 10km von — 48®, das Temperaturgefälle von dem Äquator bis 48® be- 
trägt demnach in diesen Niveaus ungeftxlir 14® und 18® in Jahresmittel, und 
steigert sich im Winter auf 22® und darüber. 

Ein anderes allgemein wichtiges Ergebnis ist die Erkenntnis, dass die grossen 
atmosphärischen Störungen noch in 9 und 10 km Seehöhe beiläufig dieselben Tem- 
peraturvariationen erzeugen, wie nahe der Erdoberfläche. Aufsteigende und nieder- 
sinkende Luftbewegungen und die damit verbundenen dynamischen Erkaltungen 
und Erwärmungen, sowie die Wirkungen der Wärmeausstrahlung in den oberen 
dünnen und wohl oft sehr diathermanen Luftschichten, bewirken grosse Temperatur- 
schwankungen, die aber bei der niedrigen Temperatur und der selber entsprechenden 
Lufttrockenlieit dieser Höhen von keinen erheblichen Kondensationsvorgängen und 
deren Folgen begleitet sind. 


1) Aus den Berliner Ballonfahrten g-enommen. 
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Die Tempel atui\erMtnibse dei liolu^ii Liitt&cliicliteii 


3 Tlieoretisclie Beti aclitun g en ubei die veitikale Temperatiu vei - 
teilung ni der Atmospliaie Wii haben im allgememen diei Holierizonen in dei 
Atmosphäre zu uiitersclieiden, in denen die Warmeaiidoiung mif dei Hoho von 
vei sclnedeiieii Uisachen bedingt wiid 

Die eiste Sclnclit eistreckt sich je nach dei Jaliioszeit und geograpliisclieii 
Bieite bis zu dOO odei I5(j0m und darubei ln diesei eifolgt die Erwairnung 
diiekt von unten duich die tägliche aufsteigendc Luftbewegung, ohne dass liauhgeie 
Kondensationen des "Wassei dainpfes eintieten Die Luft bleibt im Trockenstadinm 
Sie kühlt dabei um nahe pio 100 ni ab, dieses Mass wiid aber in Wiildiclikeit 
nui m den uiitcien Schichten, niii hei Tage und im Soinmeihalbjabi eiieiclit 
(s S 123). liii Winter und in dci Nacht bewirkt die Waimoausstiahlung des 
Bodens Läufige „Teinperatiiiuinkeliiungeii“, so dass im Mittel in den untcisten 
Sclncbten die Warmeabnahinc staik leilangsamt viul Absteigende Luftbeweguiigoii 
und die damit veibiuidenen Eiwammugen spielen nahe dein Eidbodcn keine 
nieikliclio Rolle Die Ballon- und Diachenbeobacbtungen lassen uns ini Stiche, 
wenn es sich um die mittlere Waiinoabnabme irn wahieu Tagesmittel und im 
Mittel allei Wittciungszustande bandelt Nui die Beobachtungen auf dem Eiffel- 
turm geben uns daiiiber bis zu 300 m Abstand Yi»in Boden Aiiskniift Dieselben 
liefern folgende Eigebnisse 

Warmeabiiahine mit dei Hobe pio 100 in 


•> 

Will toi 

Fiiihliiig 

Soimnei 

Ileibst 

dalli 

Vaiib (Pciic St Main) bis 123 in 

— 12 

10 

23 

— 2b 

OJ 

Platttoim, 123 m, und Spitze, 302 in 
Platttoiin, lUGm, und Spitze, 302 ui 

27 

40 

53 

.34 

40 

20 

47 

52 

12 

43 

Paus, 2 m, und Eiti'oltiuin, 302 m 

14. 

iO 

4(. 

n 

2S 


Die abkiililcndc Wiikiing des duich Waimeaus&tiahlmig eikaltcten Bodens be- 
dingt im Wniterlialbjalii eine Waiinczunalime bis 123 m Hohe, und eine sein laiig- 
same Waimeabnalimc im Bommeilialbjalii. Zwischen 123 und 302 m ist die mittleie 
Waimeabiialime auch iin Soinmeihalbjahi noch immei geling, wegen dci naclitlidi 
auch noch in diesem Niveau eiiiticteiiden Tem peiatiu um kein Die Ballon- und Diaclien- 
beobaeh tungeil bei Tage geben uns alsij noch keine iichtige Voi Stellung \on doi 
mittleren Waimcabnahnic m den unteistcii Schichten, sie liefern eine zu lasche 
Warineabnalinie, weil sie nur bei besseieni Wettei und (Diachen) bei starkeiei Luft- 
boweguiig an gestellt werden 

Die zweite Scliiclit ist jene, m welchei die Kondensation des Wassei dainptes 
<am häufigsten auftiitt. Iliie Hobevaiiiert mit der Jahieszeit und dei geogiaplnsclicu 
Bl eite In dieser Schicht, dem diiiehschiiitthchen Wolkenniveau, ist die Warme- 
abnahmc veilangsamt durch die hci der Kondensation frei werdende Daiiipfwnimef^) 
Bei je lioheier Temperatiu die Kondensation ei folgt, um so mehr wiid die Tempe- 
latuiabuahme der aufsteigenden feuchten Luft verlangsamt, weil fui gleiches Aiif- 
steigen giosseie Dampfmengen kondensicit weiden. Je hohci die Luft aufstcigt, 
desto dampfarmer wiid sie, desto geringei die Kondensationswai nie, bis m den scdii 
hohen Schichten sich die Waimeabnahme jenei in tiockenei Luft immei mein 
naheit In diesei Schicht bestimmen nur die grosseren atmosphärischen Stoimigcn die 
Temperatur andeiung mit dei Hohe, nicht mehr die tägliche Eiwaimung von unten, 
sondern die anfsteigenden und niedei sinkenden Luftbewegungen in den Cykloncn 

Die geiade ini Heibbt am btaiksten auftietemlo Tempoicitiuumlvelii bis 12i5 m beiulit <uii doi gio&sciüii 
Lultmlie dieser Jabiebzeit, mi WiEtei liisst sie die starleie Liittbei\e}jung beltener /u btaude koiuniLn 

-^) Solu bchöu zeigen dies aucli die vier Tafeln, za dor Abliaiidlung von J Welsh Bei jeder dor vioi 
Ealirten tiitt in einem, mittleien Niveau ein© Unterbreebang doi rastheieii Wiirnieabiiahmo ein, die Tempeiatnr 
bleibt 2— dOÜl) engl Nass last kunstant, dambei setzt aiohi dann die lasolie Wanneabnalune wiedei fuit 
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lind Antieyklonen. Man sollte meinen, dass die mittlere Wärmeabnahme in diesen 
Schichten dem Mittel aus jenen im aufsteigenden und im niedersinkenden. Aste 
der vertikalen Luftzirkulation entsprechen müsste. Sie scheint aber durchschnitt- 
lich erheblich langsamer zu sein. Es spielen eben auch die horizontalen Luft- 
strömungen und die damit verschiedenen Wärmetransporte eine grosse Eolle. Dann 
müssen, wie v. Bezold hervorhebt, jene Vorgänge, welche einem stabilen vertikalen 
Temperaturgleichgewicht entsprechen (die also mit langsamer Wärmeabnahme ver- 
bunden sind), naturgemäss durchschnittlich häufiger sein, als jene, welche einer 
raschen Wärmeabnahme entsprechen, die einen labilen Gleichgewichtszustand her- 
vorrufen, der ja eine obere Grenze darstellt. Die Wärmeänderung mit der Höhe 
ist deshalb in diesem Niveau kleiner, als sie sein würde, wenn sie nur von auf- 
steigenden feuchten und herabsinkenden (relativ) trockenen Luftmassen bedingt 
wäre. Die Temperaturverteilung entspricht mehr einem stabilen Gleichgewichts- 
zustand (s. darüber im Anhang die Theorie der vertikalen Temperatur Verteilung). 

Die dritte Schicht endlich ist jene, in welcher wegen der niedrigen Tempe- 
ratur und dementsprechenden sehr geringem Dampfgehalt der Luft die Kondensations- 
wärme fast keine Rolle mehr spielt. Dies ist oberhalb 6 km Höhe wohl zumeist 
schon der Fall, denn bei — 22® enthält der Kubikmeter Luft noch etwa 
0-8 Gramm Wasserdampf und kondensiert bei Abkühlung um 1® nur noch etwa 
0-07 Gramm. Die Wärmeabnahme in aufsteigenden und niedersinkenden Luft- 
massen wird deshalb gleich oder nahe pro 100 m. Da die neueren Ballonfahrten 
in der That in Höhen über 6 — 8 km eine Wärmeabnahme von 0*8 — 0-9® pro 
100 m ergeben haben, so beweist dies, dass in diesen Höhen die vertikalen Luft- 
bewegungen sehr häufig sein müssen, indem sie die Temperatur dieser hohen 
Schichten nahezu bestimmen. Es ist dies ein wichtiges Ergebnis der neueren Ballon- 
fahrten, nach den älteren von Glaisher hat man das Gegenteil annehmen müssen, 
also einen sehr stabilen vertikalen Gleichgewichtszustand in diesen Höhen. Wahr- 
scheinlich ist in unseren Breiten, in welchen die Ballonfahrten gemacht worden 
sind, die Luft zumeist in einer herabsinkenden Bewegung.^) 

1) Zur Thermodynamik der Atmospliäre. V. Sitzungsheriehte d. Berliner Alcad. 1900. X3C, April. Bezold 
fasst seine theoretischen Deduktionen in folgrenden Sätzen, zusammen; Die Expansion (feuchter Luft) vermindert 
4ureh die sie begleitende Kondensation die Abkühlung der mittleren Schichten, die derselheu (beim Wiederherah- 
sinken der Luft) nachfolgende Kompression erwärmt die ganze unterhalb gelegene Atmosphäre. Die Einstrahlung 
vom Erdboden bildet zwar die Hauptwärmeq^uelle für die gesamte Atmosphäre, wird jedoch, sofern es sich um 
relative Teniperaturverteilung in den Vertikalen handelt, von der Ausstrahlung überkomponaiert (aber nur in den 
untersten Schichten). 

Diese Gruppen von Vorgängen drücken gemeinschaftlich die Temperaturahnahme mit der Höhe in den 
unteren und mittleren Schichten unter jene Grenze herab, die der Adiabate trockener Luft (Wärmeab nähme ]‘* 
pro 100 m) entspricht und vergrössern die Stabilität in der Vertikalen. Erst in sehr hoben Schichten treten diese 
Einflüsse zurück und nähert sich die Temperaturahnahme jener der Adiabate trockener Luft. 

3) Besondere Anführung verdient noch die folgende Zusammenfassung der Ergebnisse zahlreicher Drachen- 
anfstiego vom Blue Hill durch Holm Clayton in Bezug auf die vertikale Temperatiirverteilnng bis zu etwa 
■3 Kilometer. 

Die Atmosphäre zerfällt in vertikaler Bichtung in scharf getrennte übereinander liegende Schichten mit 
umgekehrten Temperaturgradienten. Jede Schicht ist potentiell wärmer als die unterhalb liegende , d. h. die 
Luft derselben würde , in dieselbe liinabgebracht, durch Komprea.sion wärmer werden , als die Luft der unteren 
Schicht. Es giebt gewöhnlich zwei, zuweilen auch drei solcher Schichten zwischen dem Boden und 3 km Abstand 
von demselben. Die Grenzen dieser Schichten sind Regionen scharfen Kontrastes in vertikaler Richtung in. Bezug 
auf Temperatur und Eeuchtigkeit (absolut und relativ) und zuweilen auch in Beziehung auf die Luftströmungen. 
Diese Grenzregionen sind auch Regionen maximaler Windstärke und Wolkenbildung. 


Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 
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II. Bueh. 

Der Luftdruek. 


Erstes Kapitel 

Allgemeines. 

A Luftdruck, Begriff desselben. Die Luft ubt als ausdehnsam-flüssiger 
Körper auf alle in ihr hefindhclien Gegenstände einen Druck ans, der jenem gleich 
ist, dem sie selbst ausgesetzt ist In der Erdatmosphäre steht jede Luftschicht 
unter einem Drucke, der im Ruhezustände der Atmosphäre gleich ist dem G-e- 
wichte der m yertikaler Richtung über ihr lagernden Luftschichten Der Luftdruck 
auf eine bestimmte horizontale Flache ist deshalb gleich dem Gewichte der darüber 
rnhenden Luftsäule. Die Luft wiid durch diesen Druck soweit zusammengedruckt, 
dass ihre Spanukiaft demselben das Gleichgewicht halt, und sic durch ihre Expan- 
swkraft gerade ihr Yolnm behaupten kann Der Luftdruck und die Spannkraft 
der Luft sind also dasselbe, und im Ruhezustände sind dieselben in der Atmo- 
sphäre auch gleich der Pressung durch die darüber lagernden Luftschichten, 
d 1. gleich dem Gewichte derselben. 

Wenn wir den Luftdruck an irgend einer Stelle der Atmosphäre messen, so 
messen wir damit im allgemeinen auch das Gewicht der über diesem Orte lagernden 
Luftschichten Doch ist dies nicht jederzeit uni in allen Fallen richtig, wenn- 
gleich die Unterschiede zwischen dem Luftgewicht und der Spannkraft der Luft 
an einem Orte stets sehr gering bleiben, wegen der ausserordentlich leichten Be- 
weglichkeit der Luft und dei raschen Ausgleichung der ortlielien Druckdifferenzen 
in derselben. Wird z B die Luft an einer Stelle sehr rasch erwärmt, so nimmt 
ihre Spannkraft zu, und dieselbe kann eine Weile grosser sein, als der äussere 
Druck (entsprechend dem darüber lagernden Luftge wicht), bis das Luftvolum durch 
Ausdehnung sieh wieder demselben angepasst hat. Umgekehrt konnte rasche lokale 
Kondensation des Wasserdampfes den Luftdruck lokal erniedrigen durch den Weg- 
fall der Expausivkraft des Dampfes, dei vorher zur Spaunkraft der Luft einen 
Teil beigetragen hat Bei der raschen Ausgleichung der Druckunterschiede auf 
nicht zu grosse Entfernungen hin können derartige lokale Steigerungen oder Yer- 
minderungen der Expansivkraft der Luft nur rasch vorübergehende und geringe 
Dmekauderungen bewirken 

Die in der Luft suspendierten sehweren Teilchen, von welchen ■wohl allerdings nur die feinen 
Wassert öpfchen der Wolken wirklioh in Betracht kommen können (in Wüsten auch suspendierter 
Sand und Stanh) , vergrössem das spezifische G-ewieht der Luft und damit den Luftdruck Einen 
erheb liehen Einfluss auf denselben können die Wolkenteilchen aber doch nicht haben Wenn wii 
neuereien Messungen entspieehend annehmen, dass eine sch'were Haufenwolke im Kubikmeter etwa 5 gr 

Ahei nicht genau die Masse dei selben, wegen dei Abnahme der SchTpere mit der Hohe 
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Wasserteilclien enthält und einer solchen Wolke eine Mächtigkeit von lOOOm gehen, so ist das Oe- 
wicht der Wassertröpfchen doch nur 5 kg pro Quadratmeter, d. i. 1 : 2070 des Luftdruckes, also noch 
nicht 0.4 mna am Barometer. Selbst die dichtesten Wolken werden demnach den Luftdruck wenig, 
erhöhen. 

Ist die Atmosphäre nicht im Gleichgewichtszustände, sind die Luftschichten 
mehr oder minder stark bewegt, so können desgleichen Luftdruckänderungen ein- 
treten, welche nicht mit Änderungen in den drückenden Luftmassen oder dem Luft- 
gewichte verwechselt werden dürfen. Sind die über einem Orte lagernden Luftschichtenr 
in beschleunigter aufsteigender Bewegung gegen die Richtung der Schwerkraft be- 
griffen, so wird ihr scheinbares Gewicht, der Druck gegen die Unterlage, vermindert, 
umgekehrt hei her absinkenden Lufthewegungen vermehrt. Der Luftdruck würde in 
dem einen Falle im Verhältnis zur Geschwindigkeit der aufsteigenden Lufthewegung 
sinken, im andern Falle steigen. Es ist aber leicht einzusehen, dass eine allge- 
mein aufsteigende und niedersinkende Luftbewegung von merklicher Geschwindig- 
keit über einer grösseren Fläche nicht eintreten kann, derartige raschere Bewegungem 
sind nur in Form lokaler Luftwirhel mit vertikaler Achse möglich, über deren 
Einfluss auf den Luftdruck später berichtet werden wird. 

Änderungen der Expansivkraft der Luft in kräftigen Longitudinalschwingungen 
als Folgen von Explosionen können hier nur eine Erwähnung finden. Die Explosions- 
wellen bei der Eruption des Krakatau im August 1883 haben sich in der Atmo- 
sphäre um die ganze Erde herum fortgepflanzt und zwar mehrmals, und die Druck- 
änderungen waren gross genug, dass sie noch in Europa und Amerika von den. 
registrierenden Luftdruckmessern aufgezeichnet werden konnten. 

B. Messung des Luftdruckes. Dazu dienen Instrumente sehr verschiedener 
Konstruktion. 

1. Das genaueste und üblichste derselben ist das Queeksilherbarometer, 
dessen Konstruktion aus der Physik bekannt ist.®) Die Höhe der in einem luft- 
leeren Glasrohr vom Luftdruck getragenen Quecksilbersäule wird als Mass desselben 
benützt. Das Gewicht der Quecksilbersäule entspricht dem drückenden Luftgewichte 
(unter den obigen Vorbehalten), dem es eben das Gleichgewicht hält. Da aber 
die Höhe dieser Säule (hei konstant bleibendem Gewichte) von der Temperatur 
des Quecksilbers abhängig ist, muss diese Höhe stets auf die gleiche Temperatur 

1) „Ist eine Flüssigkeit gleiclifömig mit fein verteilten , spezifisch adiworereii Kürperclien erfüllt, so 
üben, letztere, -weil durch die Bewegungs-widexstände am Fallen gehindert, einen nach unten stetig zunebmendeii 
Bruck auf die Flüssigkeit aus, der sich in der Angabe des Aräometers äussert ; sind sie nur zum Teil gehindert, 
so wird der Druck kleiner — die Oeschwindigkeit des Fallens ist ohne Einfluss, nur die Gleiebfonuigkeit (Fehlen 
der Beschleunigung) des Ballens ist wichtig. — Schweben die Teilchen , ohne zu fallen , so üussern sie ihren 
ganzen Druck, wirken auf das spezifische Gewicht, als wären sie in Lösung.“- — E. Mach und C. Bondy, Über 
El-üssigkeiten, welche suspendierte Körperchen enthalten. Pogg. Annalen. 1865. B. 126. S. 314u.32d. Zu ganz, 
gleichen Ergebnissen ist ohne Kenntnis dieser Arbeiten P. Ä.Borel gelangt. Seine Versuche und die theoretiachon 
Betrachtungen von Ch. Dufour führten zu gleichen Sätzen. Le B-avin sous lacuatre du Bhono. Bull, de la Soc. 
Vaudoise des Sciences nat. B. XXIII. 1867. 

2) Siehe Zeitschrift f. Met. XIX, 188d. S. 97. Scott, Die Krakatau-Luft welle. Ferner: Met. Z. B. XXIV. 
1889. S. 332 etc. Bei der Explosion eines Pulvertnrmes inKom (23. April 1891) zeigte der Barograph zu Monte 
Cavo in 22km Entfernung noch Wellen mit 1.5mm Amplitude (3mm ganze Schwankung), in Eom seihst 
betrug die ganze Schwankung ühor 20 mm. Met. Z. 1891. S. 240. 

■8) Über die Erfindung des Queclcsilherharometers siehe G. Hellniann, ,,Keudrueke.“ Kr. 7. B, Torri- 
celli, Esperienza delF Arg ento Vivo, Berlin 1897. Asher, und Hellmann in Met. Z. B. XXIX. 1894. S. 445. 
Schon im Jahre 1644 erkannte Torricelli, dass der von ihm angegebene Versuch (zuerst auageführt von 
Viviani 1643) auch ein Mittel darhiete, die Änderungen des Luftdruckes zu messen. Die Bezeichnung Barometor 
rührt von E. Boyle her (1666). Die ersten regelmässigen Baxometorbeohachtungen scheinen in Italien gemacht 
worden zu sein, erhalten sind solche seit 1654; in England hat schon Eobert Boyle 1659 das Barometor regel- 
mässig beohachtüt (Hellmann). 
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ledulziert werden, wenn man genaue und vergleiclibare Luftdinckangaben erhalten 
will Auch die Ausdehnung des Massstabes, mittelst dessen die Lange der Queck- 
silbersäule gemessen wird, kommt dabei zugleich in Betracht Man reduziert die 
Barometei stände desliall auf den Gefrierpunkt des Wassers 

Aller auch die Verschiedenheiten der Schwerkraft unter verschiedenen Breiten 
und in versctiie denen Hohen über der Erdoberfläche beeinflussen die Hohe der 
Quecksilbersäule im Baiometei, resp das Gewicht derselben, an den Polen ent- 
spricht eine um 4 mm kurzeie Quecksilbersäule gleichem Luftdruck am Äquator 
Han muss deshalb die Barometerstände, die mit dem Quecksilberbarometer gemessen 
werden, auch anf die gleiche Intensität der Schwerkraft reduzieren Als normale 
Schwerkraft nimmt man die Schwere unter 45^ Breite im Meeresniveau an 


1) Tafeln /m beqiietiien EeUnlctioBL der Queclksilbeibaioineter findet man m allen Anleitung:en zu meteoio- 
logisclien Beobachtungen und in den Tafeln fui praktische physikalische und chemische Arbeiten Jelinek, 
Anleitung II Teil Leipzig, Engelmann. — Hazen, HandhooL of Met Tables Washington 1888, auch bei 
Salle in Berlin — Tables Meteoxologioal and Physical By A G-uyot New Ed Smithsoman Misc 
Collection Nr 53b Internationale meteorologische Tafeln Paris 1S90 (die vollstündigste Sammlung) etc 

Bezeichnet man mit q den. AusdehnungskoSffizienton des Quecksilhers , bei den in Betracht kommenden 
TemperatTiren, d i 0 0001818, mit m jenen des Massstabes (0 0000184 fui Messing, 0 0000092 für ö-las), so ist 
der Korrelctionsfaktor (mit hinlänglicher Genauigkeit bis (q— m) t — 0 OOOlOSt (ivonn t die gemeinsame 
’Teriiperatni von Quecksilber niicL Messmgmassstab) 

Die englischen Massstäbe baten ihre normale Lünge hei 62° P (nicht beim Gefrieipuiikt) Man darf des- 
halb in englischen Zollen ausgedrückte Barometerstände , die noch nicht auf den Gefrierpniikt reduziert sind, 
nicht zuerst in Millimeter verwandeln und dann erst auf 0® konigieren, sondern mnss die Temporaturkoirektion 
voi der Massieduktion vornehmen 

Der Beduktionsfaktor für in englische Zolle geteilte Barometei ist deshalb. 

g(t~- 32)— in(t — 62), 

wo fui CI und m % der obigen Werte zu nehmen sind Man erhält so 

0 0000908 (t - 32) -h 0 000306 

als ho 1 1 elct 10113 faktoi 

% B abgelesen 745 fa m bei 25^ Konektion 

715.6 X 0 0001C3 x 25 ~ 3 03, korrigierter Luftdiuck 715 6 — 3 0 — 742 b mm 

Die Kotwendigkeit einer Temperaturkorrektion der Barometerstände ist erst m der zweiten Hälfte des 
18 Jahrhmdeits erkannt und allmählich auch ausgeführt worden De Luc hat sich eine Skala zur Reduktion der 
Barometerstände hergestellt (Neue Ideen über die Meteorologie Berlin 1787/88) Die vergleichbaien Luftdruck- 
raessungen gehen daher hinter diese Zeit nicht zurtick 

2) Die Korrektion auf die normale Schwere unter 46® ist 0 00259 cos icp .h, wenn b der Barometerstand 
Man findet dieses Produkt fui die verschiedenen Breiten und die voxkommenden Barometerstände in den ei- 
wähnten. Tafeln Die Korrektion ist positiv über 45® Breite, negativ von 45° bis zum Acjuator, für b=:760mm 
(dem normalen Druck im Meeresniveau) ist sie z B 


Breite 

45 

50 

55 

bO 

65 

70 

75 

bO 

85 

90 -f 

Kollektion 

0 Oü 

0 31 

0 67 

0 98 

1 27 

1 51 

1 7Ü 

1 Si) 

l 114 

1 97 mm 

Breite 

45 

40 

35 

30 

25 

20 

15 

10 

5 

0 — 


Man sieht, die Koirektion ivird sehi erheblich mit grösseiei Entfernung von der mittleien Breite, und 
ist durchaus nicht zu vernachlhsbigen Pur die Breitenerstreckung von Europa ist dieselbe untoi 36® — 0 61, 
unter 71° -fl 55, die Druckdifferenzen werden daher um 2 16 mm falsch, wenn die Schwei okonektion unter- 
lassen. viird 

Die Sehwerekorrektion wegen der Abnahme dei Schwere mit dei Seebohe ist — 0 000000196 x Baio- 
meterstand xmit Hohe (in Meter) Nimmt man für jede Hobe den beiläufigen mittleren Barometerstand in doi- 
8 eiben an, so betragt die Korrektion, die stets negativ ist 

Höhe in m 500 lOOO 1500 2000 2500 3000 3500 4000 450 0 5000 6000 

Korrektion in mm .07 13 19 23 27 .31 34 36 38 40 42 

Auf dem Chimborazo z B (6300 m) ist der wahre Luftdiuck um 2 4 mm niediigei , als ihn ein auf 0® 
reduziertes Queeksilberbarometer angiebt. 

Es ist noch nicht allgemein fiblieh geworden, die Ablesungen am Queeksilberbarometer auf die normale 
Schwerkraft zu reduzieren Um Irrtömer und eine zweimalige Anbringung der Sehwerekorrektion zu vermeiden, 
ist es deshalb notwendig, die mit der Sehwerekorrektion versehenen Barometerstände 
stets als solch© zu bezeichnen 
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2. Eine andere jetzt yielfach benutzte Art von Barometern sind die Metall- 
barometer, die aus einer luftverdiinnten Metalldose oder einer gekrümmten Metall- 
röhre (Bourdonsche Eöhre) bestehen, in v^elcher die Elastizität der Metalllamellen 
dem äusseren Luftdruck das Gleichgewicht hält. Bei Änderungen desselben erleiden 
die Losen oder Eöhren Deformationen, die den Lnftdrnckänderungen mehr oder 
weniger genau proportional sind. Die Skalen dieser Instrumente können nur mit 
Hilfe von Ablesungen am Quecksilberbarometer hergestellt werden und sind im 
allgemeinen für jedes Instrument verschieden. Da die Elastizität des Metalls keine 
vollkommene ist, sondern sich mit der Zeit und mit grösseren Druckunterschieden 
ändert, so sind die Metallbarometer nur bei ständiger Kontrole und Vergleichung 
mit Quecksilberbarometern zu einigermassen genauen Luftdruckmessungen verwend- 
bar. Zur Beobachtung der kleineren Änderungen des Druckes (am selben Orte) 
sind sie beq[uem und ziemlich sicher zu gebrauchen. 

Auch die Metallbarometer bedürfen Temperaturkorrektioiien, die für jedes In- 
strument besonders durch Versuche festgestellt werden müssen. Einer Schwere- 
korrektion bedürfen aber die Aneroidahlesungen nicht, weil die Elastizität der 
Metalllamellen von der Schwere unabhängig ist. Ein genau korrigiertes Metall- 
barometer, das keiner Standänderung unterworfen wäre, würde am Äquator einen 
um 2 mm niedrigeren Luftdruck anzeigen, als gleichzeitig ein Quecksilberbarometer, 
dessen Angaben nur auf den Gefrierpunkt, aber nicht auf die normale Schwerkraft 
reduziert worden sind. 

3. Ein drittes Mittel zur Messung des Druckes der Luft ist die Bestimmung 
der Siedetemperatur des Wassers. Das Wasser siedet, wenn die Temperatur des- 
selben jene Höbe erreicht hat, bei welcher die Spannkraft des Wasserdampfes dem 
auf der freien Oberfläche des Wassers lastenden Drucke gleichkommt. Man misst 
also in diesem Falle den Luftdruck mit dem Thermometer, indem man die Siede- 
temperatur des Wasser bestimmt. Die zur Messung des Luftdruckes dienenden 
Thermometer nennt man Thermobarometer. Dieselben sind nichts anderes als 
Thermometer, welche eine sehr genaue Bestimmung des Siedepunktes gestatten. 
Man bestimmt aber nicht die Temperatur des Wassers selbst, sondern die des 
Dampfes über dem siedenden Wasser, wozu besondere Vorrichtungen und Vorsichts- 
massregeln nötig sind. 

Hat man genaue Tafeln der Spannkräfte des Wasserdampfes hei hohen Tem- 
peraturen (etwa zwischen 80 und 100® C.), so kann man denselben die den ge- 
messenen Siedepunkten entsprechenden Luft drucke (resp. Spannkräfte des Dampfes) 
unmittelbar entnehmen. 

Die Messung des Luftdruckes mit dem Thermobarometer durch Siedepunktbe- 
stimmung hat einerseits manche Vorteile, weil das dazu nötige Instrument bequem und 
leicht unversehrt transportiert und verschickt werden kann, ohne dass seine Angaben 
darunter leiden. Dieselbe ist daher besonders für Eeisende zweckmässig und be- 
quem, namentlich zur Kontrole der Metallbarometer. Schwer wiegende Nachteile 
sind die Schwierigkeit einer genauen Siedepunktbestimmnng und die benötigte hohe 
Genauigkeit derselben. Um 100® herum (also beiläufig im Meeresniveau) entspricht 
einer Änderung des Luftdruckes um 1 mm eine Änderung des Siedepunktes um 
0-037® C.-, will man also den Druck bis auf 0*1 mm erhalten, so muss man den 

1) Solche Tafeln findet man in den früher citierten Sammlungen ineteorologisclier Tahöllen. Spessiollo 
Siedepnnhtstabellen hat Wiehe veröffentlicht: Tafeln ühex die Spannhräfto des Wasserdampfes zwischen 70^^ 
und 101. Braunschweig 1894. 

2) Mohn und Chroe empfehlen die Thormoharonieter sogar zur Vergleichnng der Nonnalharomelnr. 
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Siedepunkt bis auf Q 0037, also ea auf genau bestimmen Es lasst sich 

das mit verifizierten genauen Tbermometein bei Beachtung aller Yorsichtsmassregeln 
hei der Bestimmung der Dampftemperatur erreichen, ist aber nicht jedermanns 
Sache Zu regelmassigen Luftdruckheohachtungen -wird man die Thermobarometer 
nicht leicht verwenden wollen 

Die folgende kleine Tabelle giebt eine beq[ueme Übei sicht der praktisch voi- 
kommenden Siedetempeiaturen und Spannkräfte des Wasserdampfes, d i der ent- 
sprechenden Luftdruckwerte, der benötigten Genauigkeit der Siedetemperaturbe- 
stimmungen und der Seebohen, in welcher die betreffenden Siedepunkttemperatiiren 
durchschnittlich zu erwarten sind 

Siedetempeiatui 100 98 96 94 92 90 88 86 84oC 

Luftdiuck 760 0 707 3 657 7 6110 567 1 526 0 487 3 451 0 417 0 

Diifeien 2 pio 26 8 24 8 23 8 219 206 19 4 18 2 17 0 

Seehohe mm 1 570 1150 1740 2340 2940 3550 4170 4800 

Die Bestimmung des Luftdruckes durch den Siedepunkt des Wasseis ist ebenso, 
wie jene durch Metallbarometer, von den Variationen der Schwere unabhängig 
Man hat daher diese Instrumente geradezu auch zu Messungen der Änderungen 
der Schwerkraft empfohlen Mohn zeigt neuerdings, das man mit dem „Thermo- 
hypsometer“, d i mittelst Siedepunktbestimmungen , die Scliwerekorrektion des 
Quecksilberbarometers hinlänglich genau ermitteln kann, und zwar die der wahren 
örtlichen Schwere, die von der nach der Formel berechneten um einen Betrag 
abweichen kann, der die Pehlei der Luftdruckbestimmung überschreitet.®) 

Die sog „INormalbaronieter“ sind Barometer, welche den absoluten Luttdiuck angeben 
(nach Anbringung der Tempeiatur- und Schwei ekorrektion an die Ablesungen) und keiner weiteren 
Korrektion mehr bedürfen, deren Angaben daher allei orten unmittelbai vergleichbar sind. Die ge- 
wöhnlichen Barometer (als Gefäss- und Heherbaiometer unterschieden) bedürfen einer Koirektion füi 
die Kapillardepression der Quecksilheisaule, die von dem Querschnitt der Lohre und der Hohe des 
Meniskus abhängig ist (s die Tafel von Deleros bei Schmid, Lehrbuch S 827), fnr das Nicht- 
zusaiiimenfallen des Nullpunktes dei Skala mit dena Niveau des Quecksilbers im Q-efasse, konstante 
Fehler des Thermometers etc Durch "Vergleiche mit einem Normalbarometer werden diese Differenzen, 
welche als konstant betrachtet weiden dürfen, ermittelt, und diese konstante Koirektion an die 
Lesungen neben den andeien Koirektionen angebracht^) Bei den ISTormalharometern ist der Quer- 
schnitt dei kühle so gioas, dass die Kapillardepression entfallt (wodurch allerdings die Ablesung 

1) Die eingeherdste Information über die Methoden der liuftdrnelmessung mit dem QueolcBilberharometer» 
dem Metallhaiometer (Aneroid) und der Thermoharometer und ubei deien Grenauigkeit findet man in H Wilds 
giüsser Abhandlung tber die Bestimmung des Luftdruckes Bep. für Met III Kr 1 S 1—145 Welche Ge- 
nauigkeit der Luftdmckniessung man mit dom Siedethermometer erreichen kann, hat H Hartl gezeigt: Ver- 
gleiche von Quecksilheibarometern mit Siedetheimometern Met h B XIVIII 1893 S 441— 450, mit eingehenden 
Litteraturnachweisen 

Wul 1 0 1 s 1 01 f f "U r ha ir , Das Anoioid als Instrument zur Messung der Anderungoii der Schwere 
Zeitschrift der Östeireichiscben Meteorologischen Gesellschaft I B 1866 S 97 

^)Mohii, Das Hypsometer als liuftdruckmesser in seiner Anwendung zui Boatiininung dei Schwore- 
koirektioiL. Chnstiama 1899 

Bleibt ein. Gefkssharometer ruhig au beinem Aufstellungsorte, so kann dessen konstante Koiioktion. lange 
Zeit (20 Jahre und darüber) dieselbe bleiben M" s darüber Met Z B XXIV 1889. S 262 etc Die Heberbarometoi 
aber dndern wegen der AiLd,erung der Kapillardepression im offenen, der Luft ausgesetzten Schenkel ihre kon- 
stante Korrektion erheblich, sie kann mit der Zeit um 1 mm steigen Dei Einftuss der veränderlichen Kapillar- 
dopression infolge wechselnder Kuppenkohen bei gewöhnlichen Barometern macht die grössten Schwierigkeiten, 
bei Bestimmung ihrer konstanten Koirektion und ist Ursache der Änderung derselben Die Kapillardepression 
in Heberbarometern ist selbst bei gleickireiten Schenkelu oben und unten durchaus nicht gleich, die Kuppen- 
höhen im luftleeren Schenkel sind niedriger, daher die Depression kleiiiei E Keumann schätzte die Unsicher- 
heit hei den besten Baiometern auf 0 4 Limen Bei Jordans Barometer (Expedition in die lybische Wüste) 
waren die huppenhöhen anfangs 0 83 und 1 11, nach einem halben Jahr 0 94 und 1 63, wodurch die Korrektion 
sich um —03 mm änderte Siehe Peru et, Zeitschrift für Instrumentenkunde VI S 377, nnd E Ne umanns 
Voisehlag zur Bestimmung des Einflusses dei Kapillardepression in „Einleitung in die theoretische Physik“ 
Leipzig 1883 S 155 etc 
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schwieriger wird, weil die Quecksilberkuppe fehlt, und deshalb besonderer Yorriebtnngen bedarf), 
der Abstand des oberen von dem unteren Quecksilberniveau wird durch eine Katlietometerablesmig 
festgestellt. 

Die Normalbarometer der verschiedenen meteorologischen Centralinstitute stimmen aber keines- 
wegs vollkommen mit einander überein. (Über Barometer und speziell Normalbarometer findet man 
eine kurze vortreffliche Darstellung bei P. Waldo, Modern Meteorology. London 1893. S. 59 — IOC. 
S. 95 stellt Waldo die Eesultate der internationalen Barometervergleichungeu zusammen.) — Hell- 
mann, Vergleichungen der Normalbarometer mit allgemeinen Bemerkungen. Rep. f. Met- T. IV. Nr. 8. 
1879. — Liznar, Stand der Normalbarometer meteorologischer Centralstellen Europas etc. Sitzungs- 
berichte der Wiener Akad. B. XCIII. Jan. 1886. — Sundeil, Barometervergleichungen. Helsingfors 
1887. — Schön rock, Zusammenstellung der ermittelten Stünde der Normalbarometer Europas. 
Rep. f. Met. XIII. Nr. 1. 1889. 


Zweites Kapitel. 

Die YerteihiBg des Luftdruckes in vertikaler und in horizontaler 

Richtung. 


I. Die Ahnahme des Luftdruckes mit der Höhe. 

Die Änderung des Luftdruckes in vertikaler Richtung, d. i. mit Änderung der 
:Seebölie, erfolgt in' einer geometriselien Progression, und zwar so gesetzmässig, dass 
man, wie bekannt, ans dem herrselienden Luftdrücke die Seehöhe eines Ortes sehr 
genau berechnen kann (barometrische Höhenmessung). Die Ableitung der hierzu 
dienenden Pormel, welche auch die umgekehrte Aufgabe löst, aus dem in einer 
bestimmten Seehöhe beobachteten Luftdruck den entsprechenden Luftdruck am 
Meeresniveau zu berechnen, ist an einer anderen Stelle dieses Buches (im Anhang) 
zu finden. Da nach dem im Eingänge dieses Abschnittes Gesagten die Abnahme 
des Luftdruckes mit der Höhe von der Abnahme des Gewichtes der überlagernden 
Luftschichten ahhängt, dieses Gewicht aber auch von der Temperatur und von 
•dem Feuchtigkeitsgehalte der Luft (und natürlieh auch von der Schwereahnahme 
mit der Höhe) beeinflusst wird, so muss die Formel für die Abnahme des Luft- 
druckes auch auf den mittleren Temperatur- und Feuchtigkeitsgehalt der betreffenden 
Luftschichten Rücksicht nehmen. 

Wäre die Temperatur durch die ganze Höhe der Atmosphäre konstant und gleich dem Gefrier- 
punkte des Wassers, so würde folgendes der Ausdruck für die geometrische Progression der Druck- 
■abnahme nait der Höhe sein, wenn h die Höhe in Meter bezeichnet, B den Barometerstand an der 
unteren nnd b jenen an der oberen Station, der gesucht wird: 

lognat h = logaat - 

Die Konstante im Nenner ist, wie schon Eingangs erörtert worden ist, die sog. Höhe der homo- 
genen Atmosphäre (Drnckhöhe der Atmosphäre), die sich aus dem spezifischen Gewicht der trockenen 
Luft bei 0® ergiebt.^) Wird das spezifische Gewicht der Luft kleiner, so wird die Druckhöhe grösser. 
Ist deshalb die Temperatur der Luft to statt 0®, so ist das spezifische Gewicht der Luft im Verhält- 
nis von 1 : (1 -f üjt), wo der Ausdehnungskoeffizient der Luft — 0.00367, Meiner, die obige Konstante 
aber im Verhältnis (1 -{- at) grösser zu nehmen*, also 7991 (H- at) zu setzen. Die Beimengung von 
Wasserdampf hat eine ähnliche Wirkung, doch ist dieselbe bei den in der Atmosphäre vorkommen- 
den Dampfmengen nicht so einflussreich, wie die Temperatur nnd mag deshalb an dieser Stelle noch 
.uttherücksichtigt bleiben.^) 


1) 1.29305 kg mit Mehsielit auf den C02-G6halt. 

2) Nach später Folgendem ist das spezifische Gewicht feuchter Luft von der Temperatur t und dem 


Dampfdruck e — • --^"7 •fl — 0.377 -L) 

1 -bat 7(50 V ö y 


1.298 


(l-t-at) 


(1 + 0.377-1) 


h 

760 ’ 


Es Ivommt also infolge der Luftfeuchtigkeit zu dem Faktor 1 -f- »t noch ein zweiter: 1 + 0.377 (e : h), 
dazu, -welcher die Konstante 7991 für die herrschende Temperatnr und Feuchtigkeit horrigiert. 
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Die Formel für die Abnahme des Luftdmekes mit dei Hohe ist demnach, wenn t die (mittleie>. 
Temperatur der Luftsäule ^on der Hohe h ist. > ^ Vmiraeiej- 

I log^at 1) = B - 

(gewöhnliche) Logaiithmen durch Multiplikation mit dom Veiwandlungsfaktoi 


II log h == log B ■ 


18400 ri -hat) 


= 18400(1 + at) log 
„ , B 


B- 


B +b, 


J , die Hohe 


Die Foimel I giebt, wenn man m eistei Annäherung für logriit C" setzt: 2 
h, ohne Anwendung logai ithmischoi Hechnungi) ‘ h 

h = 2 X 7991 (J^Q (1 -t- dt) 

Del Hohenunterseliied für eine Luftdiuckdifferenz von 1 mm, also lui B — h = 1, ist dabei, 
di man in diesem Palle für 13 + h einfach 2JB schreiben darf 

Hohe fui eine Druckditfeienz von 1 mm == (1 +at) 

Man bekommt also für irgend eine HohenseLicht jene Höhendifferenz, welche 
einer Dmckdifferenz Yon 1 mm entspricht (barometrische Hohenstnfe), wenn 
man die Hohe der homogenen Atmosphäre (für welche man rund 8000 m nehmen 
darf) durch den in dieser Hohensehieht herrschenden mittleren Lnftdruck dividiert 
Diese Eelation reicht für die meisten in der Praxis vorkommenden Falle aus. 

T ^ +®+“0“i®<^'ische Hohenstufe nimmt mit dei Hohe, d i mit ahnehmendem 
ljuftdruck zn, wie dies die folgenden Zahlen zeigen, welche für t=0® gelten: 


Luftdruck 

Hohenstufe 


760 
10 5 


700 

114 


650 
12 3 


600 
13 3 


550 
14 5 


ÖOO 
15 0 


450 
17 8 


400 
20 0 


350 mm 
22 8 m 


n . T?®' Temperatuien uhei odei untei Nullgiad sind diese Hohenstufen um 
1 Tfn ^ erhöhen odei zu vermmdein Ist z B der Barometei- 

stand 650 mm und die Temperatur 30», so ist die Hohenstufe von 12 3 m um 
4 Proz , d. 1 um 0*5 m, also auf 12 8 in zu orliolicn 

Kenntnis dei baiometrischen Hohenstnfe gestattet die Berechnungen der 
Seehohen (bis zu Höhenunterschieden von nahe 1000 m) oder Eeduktionen der 
Bar^eterstande auf das Meeiesniveau auf dem einfachsten Wege, ja vielfach selbst 
im Kopfe auszufuhren 

Lurnempefata a 1 + um 0 4P.o2 im icdep Oxrad Celsius doi mittlccn 

Luftdruckdifferenz entspricht Z B am 8 SeptcSberl890 9 1720^ am ^ a 

Beck auf dem Gipfel des Pilatus emen LaLiuck yTMCmm^r r - ^ fiie. oid 

(t + ?-r 2 = lirtÄ^^ 2 = 003 8000 663 = 12 07 mm' 

133 8 X 12 6 = 1686 ttati o i T" ^ 8mm, Huhcndilleronz 

der richtigen Seehohe ^anz fpnt ivr"" i Seehohe des Pilatusgipfels (Esel) 2140 m, was imt 

£• SH 

Es ist hekaiiintlicli 

...h *■" “• ■■ ... »» . 
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reduzieren. Um die benötigte Höhenstnfe zu erhalten, müssen •wir vorerst für Bo am Meeresniveau 
einen genäherten Wert annehmen. In der Seehöhe von Luzern ist die barometrische Höhenstufe 
8000:730 = 11mm, somit 454:11 = 41mm, somit Bo genähert 771mm, barometrische Höhenstufe 
800:750 = 10.67, t=14°, im Meeresniveau anzunehmen 16.4, Mittel 15^), verbesserte Höhenstufe 
10.67 X 1.06= 11.31, 454: 11.31 = 40.1mm, somit Luftdruck im Meeresniveau 729.8 -1- 40.1 = 770 mm. 

Die allgemeinen Fragen über die Dielte der Luft in grossen Seehöben von 
mehreren Kilometern haben schon in der Einleitung eine Beantwortung gefunden, 

IL Die Verteilung des Inftdruckes auf der Erdoberfläche. 

Wenn man einzelne gleichzeitige Barometerstände oder mittlere Barometer- 
stände für gewisse Zeitabschnitte von verschiedenen Orten mit einander vergleichen 
will, so müssen dieselben vorher auf ein gleiches Niveau reduziert werden. In 
den weitaus meisten Fällen wird man das Meeresniveaii zum Reduktionsniveaii 
wählen, in besonderen Fällen, wenn die in Bezug auf ihren Luftdruck zu ver- 
gleichenden Orte insgesamt eine grosse Seehöhe haben, wird man zweckmässiger- 
weise ein höheres Niveau wählen, das der gemeinsamen mittleren Seehöhe der Orte 
nahe liegt. Es ist immer zu beachten, dass man richtigere und reellere Werte 
erhält, wenn man die Barometerstände auf ein höhei'es Niveau reduziert, das ober- 
halb des Beobachtungsortcs liegt, als umgekehrt, wie leicht einzusehen ist. Die 
Eeduktion unter die Kontinental platte liefert ja nur fiktive Luftdruckwerte, und 
man muss mit Temperaturen im Meeresniveau rechnen, die nicht vorhanden sind. 

Die Redaktion auf das Meeresniveau , oder überhaupt auf ein gemeinsames 
Yergleiehsniveau, ist bei den Luftdruck werten noch weit notwendiger, als bei den 
Temperaturen, weil wenigstens die mittleren Druckunterschiede in horizontaler 
Richtung nur klein sind, wogegen die Genauigkeit der Reduktion eine relativ sehr 
grosse ist, weil der Luftdruck vollkommen gesetzmassig mit der Höhe abnimrnt, 
was hei der Temperatur bekanntlich nicht der Fall ist. 

Dann ist auch der nächste Zweck der Yergleichung der Barometerstände ver- 
schiedener Orte nicht so sehr bloss der, zu erfahren, welche Orte einen höheren, 
und welche einen niedrigeren Luftdruck haben, sondern die Konsequenzen, die sich 
daraus ergehen, d. i. die Tendenz zur Ausgleichung dieser Druckunterschiede durch 
Luftströmungen. Wir vergleichen die Barometerstände verschiedener Orte haupt- 
sächlich zu dem Zwecke, um damit die Ursache der vorherrschenden, oder gerade 
herrschenden Winde festziistellen. Dieselben hängen aber von den Druckdifferenzen 
im gleichen Niveau ab. 

A. Die Isobaren. Trägt man die vorher auf das Meeresniveau reduzierten 
Barometerstände eines grösseren Teiles der Erdoberfläche oder der ganzen Erde auf 
einer Karte ein und verbindet die Orte gleichen Luftdruckes durch Linien, so erhält 
man die sog. Isobaren, Linien gleichen Luftdruckes.^) Derartige Karlen werden 
Isobarenkarten genannt. 

Man ist viel später daran gegangen, Isobaren zu konstruieren, als Isothermen. 
Das Interesse an letzteren war grösser und die Bedeutung der Isobaren für die 
Meteorologie wurde erst viel später erkannt. Dazu kam, dass die Bedingungen, 
zur Herstellung brauchbarer Isobarenkarten früher kaum vorhanden waren, d. i, 
verglicliene Barometer und genaue Kenntnis der Seehöhen derselben, die für richti^^e 
Isobarenkarten nötig sind. Es steht noch jetzt ziemlich schlecht in Bezug auf 
diese Anforderungen, namentlich im Innern der Kontinente. 

Kämtz’ isolDaroinetnscliG Linien lial)en eine andere Bedeutimg, .sie verbinden Orte gleiclier niifctl' rer 
Baromotersüliwankiing. S. Lelirbneli der Met. IT. B. S. 3Si). 
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Die eiste Karte dei Lmieii gleichen mittleien Luftdruckes scheint E ßenou 1864 koiisüuieit 
KU haben, und zwar allen wissenschaftlichen Anfoi derungen dei Gegenwait entsprechend (nur die 
Deduktion auf die gleiche Peiiode dmfte fehlen) Ei gab eine ICaite der Jahiesisobaren für Frank- 
reich und die zunaclist angienz enden Landei 0 

Den ersten Yersncli einer Konstruktion der Isobaren für die Erdoberfiacbe 
nacb den Monats- und Jaliresmitteln des Luftdruckes bat A Buch an im Jabre 1869 
gemacbt 

Die allgemeinsten Yerlialtnisse der Luftdi'uckverteilung über der Eicl- 
oberflache lassen sich m folgende Satze zusammenfassen (man siebe die bei- 
gegebenen Isobai enkai ten für Januar und Juli): 

Januai Niedrigei Liiftdiuck in dei Aquatoiialregion unter 760 mm, uhei FToidaustralien noch 
unter 755 mm lierabgehend Von da Zunahme nach Norden me nach Süden, beiderseits m subtropischen 
Hielten G-uitel hohen Luftdruckes mit insellormigen Centien hesondeis hohen Diuckes um den 30 Breite- 
grad herum, auf den Ozeanen 765 mm und daiuhei Auf dei südlichen Hemisphäre, die Sommer hat, 
von 45° sudl Br an lasche Luftdruckabnahme nach Süden bis zu 740 mm unter dem Polarkreis 

Auf der nördlichen Hemisphäre, die Wintei hat, tiitt jenseits dei Wendekieise dei Einfluss 

0 Annuairo de la Soc Mdt de Fiance T XXI 1864 PI Y Caitß de Lignes Isobaies de la Lance 
Text S 21ü „Die Aibait, die icli kior vorlege,“ sagt Renou, „ist analog jener, welche Humboldt über die 
Vüiteilung dei Terapeiatur auf dei Erdoberfläche gegeben hat, voi ca <)(> Jahien “ Doi Text enthalt noch jetzt 
beachtenswerte Stellen 

A Buch an, The Mean Pres&uie ol the Atmospliero .iiid tho pievailing Winds over the globo Toi thc* 
inonths and for the year Part II Transact B Soc Edinburgh Vol XW S a Zeitsehiift f Mot V S 289 
Die Abkaiidlnng enthalt auch Luftdruehmittel fui 479 Oite — A Buchau, Eepoit on Atmosphenc Circulation 
Challenger Repoit, Pliy&ica and Ch Yol II Die neuesten Isobarenkarten der Erde für die Monate und das Jahi 
{je eine in Mercator- und emo in Polarpiojektion, Nordhalbkugel) London 1881) — ITann , Atlas dei Meteorologio, 
Bergbaus’ Phys Atlas Gotha 1887 Isobaren fui Januar, Juli und das Jahi 

Buohan, Atlas of Metoorologv Bartholomew Physnal Atlas III Edinbuigh 1898 
Isobaionkaiten für giusseie Teile der Eide Mohn, Yorteilung des Luftdiuckes Uber Norwegen, mul dom 
Norwegischen Meoie Met Z XIX Apuli884 Mit Monatsihobaren — Hann, Die Vüiteilung dos Luitdruckes 

uher Mittel- und Sudeuropa Mit Isobai onkarten Wieu 1887 — A v Tillo, Die Veitoiliing dos Luftdiuckes 

im Eussisclien Reiche Mit Monatsibobaron, Karten der mittloi en Ma\ima und Minima des Lultclruckes otu 
Text russisch S Refeiat von Koppen, Met Z 1892 S 1 

Eykatchow, Atlas ehmatologi(j.u6 de PEmpire de Russie Tetoisbuig 19Ü0 

Meteorological Atlas of the Butish Ibles Met Council Oll No "ij London 188S Monatsisobuiün iiu 
1861/80 (desgleichen auch Isotheimen) 

Buchan, The Mean Almosphoiie Pressuie and teinpoiatur of tbo Butish Islands With 2ö Maps Joiiin 

ycott Met Soc Iir Sei No XIII u XIY Yol XI (Periode 1856/95) 

C Rung, E4partitioii de la piesaion atmospheiique sux l’ocean Atlantifpio Soptentrioual d’apios lös 
übservatiüiis de 1870/89. Copenhague 1894 13 Karten u 1 Tafel, in Polio S a Met Z XXX J895 Litteiaiui- 
heiicht S 1 

H B Hambeig, La Pression atmosphenqne Moyenne en Suodo 1860/9.) Avec 8 Planohes Müraoiiou 
der Stockholmer Akadonua B 81 No 1 Stockholm 1898 

Eykatchew La distiibution de la presaion atraospheiique daiis la Eussie d’Eiuopa Eep f Mel IV 
1875 Sresnewsky, Die mittlere Yeiteilung des LuftdriuAes im euiopaischen Russland 1881/88 Eep f Mot 
XI Nr 1 1887 

Toisserenc de Bort, ^Itude de la circulation atmosphoruiue sur los continents. Penninsule Ihöriquo 
Annales du Bureau Central M5t d Fr Annde 1879. Paris 1880, Isohaien für Januar, Mdi/, Mai, Juli, Okt 
für Spanien, Poitugal, Algerien und, westliches Mittelmeer 

Luf tdruckvoiteilung ubei den O/oanon Deutsche Seewaite Segelliandbueh fui den Atlan 
tiseken Ozean (Text in zweiter Auflage ) Hamburg 1898 Mit Atlas des Atlantischen Ozeans 

Segelhandbuoh für den Indischen Ozean Mit einem Atlas von 35 Kalten Harahuig 1892 
Segelhand huch für den Stillen Ozean Mit einem Atlas von 3L Karten Hamburg 1897 
Charts sLowing the Mean Earometneal pressure over tho Atlantic Indian Pacifle Oceans Met Council 
official No. 76 London 1887 

H Blanford, Weather Chaits of the Bay of Bengal etc Simla 1886 (Polio) 

J Eliot, Charts of the Arabian Sea Calcutta 1886 (Polio) 

Nördliche Halbkugel bis 20° nordl Bx und darüber H li Duiiwoody Summary of International 
Met Obsexvations ("Weather Bureau Bulletin H.) Washington 1893 Foliokarten mit Text, Isobaren (ohne 
Schwereredaktion. , auch Isothermen) , für das Jahr und die Monate , Änderungen von Monat zu Monat , Ab- 
weichungen der Monate von dem Jahresmittel, Häufigkeit der Sturme und Sturmbahnen (10 Jahre, 1878/87) 




J anuar - Isobaren . 





Juli -Isobaren. 
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<ler Verteilung von Wasser und Land auf die Luftdruckverteilung in ganz auffallender Weise hervor, 
über dem asiatischen Kontinent treffen wir ein Gebiet höchsten Luftdruckes an , bis auf 780 mm 
steigend in der Mongolei (Gegend von Turfan), desgleichen liegt über Nordamerika ein Gebiet 
hohen Luftdruckes (bis 770mm im Westen), dazwischen auf den Ozeanen herrscht niedriger Luft- 
druck, über dem nordpadüscheii Ozean geht derselbe bis 755 mm herab, über dem norcl atlantischen 
Ozean noch tiefer, zwischen Island und der Südspitze von Grönland befindet sich ein ovales Gebier 
mit einem mittleren Barometerstand von 748 mm, und von da nach Nordost hin erstreckt sich eine Art 
barometrisches Thal in das europäische Nordmeer hinauf bis über den 70. Breitegrad (751 — 752 mm). 
Weiter nach Norden, gegen den Pol hin, nimmt der Luftdruck wieder zu. 

Juli. Im äquatorialen Gürtel hält sich der Luftdruck bei 760 mm und nimmt nach Süden zu, 
wo wir wieder unter 20 — 30® südl. Br. und darüber einen Gürtel hohen Luftdruckes antreffen mit 
•ovalen Centren von 765mm und darüber über den Ozeanen, aber auch über dem Kontinent von 
Australien, der ja jetzt Winter hat. Von 40® südl. Br. an etwa nimmt der Luftdruck nach Süden 
hin rasch ab bis auf 745 mm unter 60o südl. Br. Der Luftdruck ist in diesen Gegenden Sommerund 
AVinter nahe der gleiche und nimmt ziemlich regelmässig mit der Breite ab.' 

Auf der nördlichen Hemisphäre, die Sommer hat, liegt über Süd- un^ Mittelasien niedrigerer 
Luftdruck, 750 mm und darunter zwischen 20® und 40® nördl. Br. etwa, Nordamerika hat im Südwesten 
•(Arizona, Neumexiko, ßüdkalifornien) ein kleineres Gebiet niedrigen Luftdruckes von der Isobare 
756 mm umschlossen. Über dem Atlantischen und Stillen Ozean in subtropischen Breiten und noch 
darüber hinaus herrscht hoher Luftdruck über 765 mm; von da nimmt der Luftdruck nach Norden hin 
ab, über Asien aber zu. Um den Nordpol herum macht sich etwas höherer Luftdruck geltend (760 mm). 
Das Barometermaximum über dem mittleren Atlantischen Ozean liegt jetzt nördlicher, mit einem' 
Centrum unter .35® nördl. Br. und hat sich verstärkt (auf 769 mm), ähnlich auch im nordpacifischen Ozean. 

Die Luftdruckverteilung im Jahresmittel, der Verlauf der Jahresisobaren, ist natüi'- 
lich im allgemeinen ein mittlerer Zustand zwischen den geschilderten z. T. extremen Verhältnissen 
der entgegengesetzten Jahreszeiten. 

Die Aquatorialregion hat das ganze Jahr einen niedrigen Luftdruck, .zumeist unter 760mm, 
auf der östlichen Halbkugel, in der Sundasee und Nordaustralien, bis aur75Gmm herabgehend. 0 
Von da nimmt der Luftdruck gegen die subtropischen Breiten hin zu und erreicht unter denselben 
auf den Ozeanen die höchsten Werte. Um den 30. Breitegrad herum findet man in beiden Hemisphären 
über den Ozeanen inselförmige Räume hohen Luftdruckes von 764 — 766 mm, die sich den Westküsten 
der Kontinente nähern oder selbst anschliessen. Diese subtropischen Barometermaxima wandern mit 
der Sonne im Jahreslaufe etwas nach Norden und nach Süden, und verstärken sich im Sommer der 
betreffenden Hemisphäre. In mittleren und höheren Breiten sehen wir auf der südlichen Halbkugel 
den Luftdruck regelmässig mit wachsender Breite abnehmen und zwar rasch, so dass er unter 60® 
schon auf ca. 745 mm herabgesunken ist. 

Auf der nördlichen Hemisphäre nimmt der Luftdruck im Jahresmittel nur über den Ozeanen 
von den substropischen Breiten nach Norden hin ab, über den Kontinenten überwiegen die winter- 
lichen Barometermaxima über den niedrigen Luftdruck im Sommer und das Ergebnis ist deshalb ein 
relativ hoher mittlerer Barometerstand im Jahresmittel, namentlich über NE- Asien (765 — 768 mm). Auch 
die Barometerminima über den nördlichen Ozeanen bleiben in den Jahresisobaren. Es verhält sich so 
wie bei den Isothermen. Auch bei der mittleren Verteilung des Luftdruckes überwiegt in den höheren 
Breiten der nördlichen Hemisphäre das Regime des Winters, weil es so überaus extrem ist, der Ver- 
lauf der Isobaren des Winters ist auch bestimmend für den des Jahres. Die Jahresisobaren sind 
natürlich nur eine Abstraktion, die aber für manche Betrachtungen doch Vorteile bietet. 

Allgemeine Ursachen, die dem Verlauf der Isobaren oder der mitt- 
leren Lnftdruckverteilnng über der Erdoberfläche zu Grunde liegen mögen. 

Aus der Betrachtung der Isobaren nnd deren Vergleicb mit dem Verlaufe der 
Isothermen ergiebt sich sogleich, dass zwar Abhängigkeitsverhältnisse der ersteren von 
den letzteren deutlich erkennbar sind, dieselben aber keineswegs überall bestimmender 
Natur sein können. 

Der Gürtel niedrigen Luftdruckes in der Äq^uatorialregion fällt im allgemeinen 
zusammen mit dem Gürtel höchster mittlerer Jahrestemperatur. Desgleichen -finden 
wir auf allen Kontinenten die Tendenz zu hoher Temperatur und niedrigem Luft- 
druck im Sommer, umgekehrt zu niedriger Temperatur und hohem Luftdruck im 
Winter. Umgekehrt verhalten sieb die Meere namentlich in höheren Breiten. ' 
Der Einfluss der Meere auf den Verlauf der Isobaren verdient noch 
eine besondere Hervorhebung. Überall sehen wir im Winter der mittleren und 
höheren Breiten den Luftdruck über den Meeren, besonders über warmen Meeren, 
sinken, so dass sieb über denselben Barometerminima ausbilden. Indess auch 

1) Diese Barometerstände sind walire Lxiftdruckwerte mit Soliwerelcorrelction , oline letztere wären die- 
selben 2 mm kölier. 
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kleinere Meeresbecken entwickeln ihi eigenes Barometermmimum Umg ekeln t steigt 
der Luftdruck über den Landflachen, selbst über Halbinseln und Inseln Die Iso- 
baren folgen im Winter lecbt nahe den Kontouien der Küsten Im Sommer ist 
das weniger dei Fall Land und Meer verhalten sich dann umgekehrt zum Luft- 
druck wie im Winter, nui ist der Einfluss im Kleinen nicht mehr so durchgreifend 


Fiff 17 



Ibobaren fiii Mittel- und Südeuiopa (Kaeli Hann, Die Veiteilung des Lufidrnaes iiber Mittel- mul Südemopa 

Wien 1887 ) 


Ein schönes Beispiel dafui bieten die Isobaren von Mittel- und Sudeuropa, 
wo die Beobachtungen eine detailliertere Darstellung gestatten Die Kärtchen Fig 17 
u 18 stellen den Veilauf der Isobaien im Dezember und im Juni vor Im Dezember 
ist besondeis interessant das Barometerminimum über der Adria, das sich mit Hilfe 
der Beobach tungen auf der ganz kleinen Insel Pelagosa^), die wie ein verankertes 

1) Die melirjälingGn Beobaelitungeii auf dei Insel Pelagosa (420 2a' nordl Br , 160 15' E v ör ) geben 
felgende ebarakteiistisobe Differenzen gegen die entsprechenden Luftdruck- und Temperaturmittel der Insel 
Lesma, die viel näher an dei dalmatischen Küste liegt Dieselben zeigen sehr schon die Abnahme des Luft- 
druckes und die Zunahme der Temperatui vom Rande gegen die Mitte der Adria, 
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Schiff mitten in der Adria liegt, genauer darstellen lässt. Landeinwärts nimmt der 
Luftdruck ausserordentlich rasch zu. Das starke Druckgefälle erzeugt oft genug 
die bekannte Bora. 

Im Sommer hat dagegen das Land niedrigen, das Meer etwas höheren Druck. 
Von Süd westen her rückt dann das subtropische Barometermaximum nach Norden 


mg. 18. 



Isobaren für Mittel- und Siideuropa. (Nack Hann, Die Vorteiluiig des Luftdruckes über Mittel- und Südeuropa. 

Wien 1887.) 


vor und streckt zungenförmige Ausläufer nach Mitteleuropa aus. Am Südfuss der 
Alpen und über der Adria bleibt ein Luftdruckminimum bestehen. 

Isobaren und Isanonialen der Temperaturen. Bei genauerer Unter- 
suchung der Beziehungen zwischen der Verteilung der Temperatur und des Luft- 

Dilferenzen Pelagrosa — Losina (in gloickem Niveau; 

Luftdruck Tomperatur 

Winter Früliling Sommer Herbst Jakr Januar Juli Winter Frühling Sommer Herbat Jahr Dez. Juni 

—1.1 — O.ö —0.7 —1.0 —0.9 —1.1 — O.G 1.2 —0.2 — O.G 0.4 0.2 1.4 —0.9 
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druckes stellt sich heraus, dass die Isobaren sich mehi an den Verlauf der Isano- 
malen der Temperatur als an den der Isotheimen selbst anschhessen 

Teisserenc de Bort imd E "Wild haben diese Beziehungen zwischen dem 
Verlaufe der Isanomaleii der Tenipeiatur und der Isobaren in den extremen Jahres- 
zeiten aufgedeckt 

Wenn eine G-egend von einen gewissen Ausdehnung einen Temperatm ubeischuss aufweist, sei 
deiselbe absolut odei auch nur lelativ an Bezug auf andeie Orte im gleichen Paiallel, so zeigt sieb eine 
l^eigung zui Bildung eines bai ometriscben Minimums und ein mehr oder weniger vollkommenes Zu- 
sammenfällen des Luttdruckminimums mit dem Tempeiaturmaximum Diese Neigung giebt sich ent- 
weder durch ein wirkliches abgegienztes Minimum oder nur duich eine Einbuchtung der Isobaren 
m erkennen Umgekehrt haben Barometermaxima die Neigung, hauptsaehlicli in der Nahe jenei 
G-egendeii aiitzuti eten, wo die Tempeiatui entwedei absolut odei m Bezug aut die Breite der betreffen- 
den Gr egend niedrig ist 

Wild hat ubei die Beziehungen zwischen dei Lage der Luftdruckmaxima und -Mmima über 
den noidlichen Kontinenten und Meeien zu der Lage der Isanomalen der Temperatur als empirische 
Regel aufgestellt, dass die Isohaien m ihren üauptzugen mit den Tempeiatur-Isanomalen uberein- 
stimmen und sich auch aniiaheind decken, wenn man sie sich in südöstlicher Bichtung mehi odei 
weniger vei schoben denkt 

Dass aber dmeh die WarmeYerteilung an der Erdoberfläche allem der Verlauf 
der Isobaien keineswegs ausschliesslich bedingt wird, zeigen die Luftdruckmaxima über 
den Ozeanen in den sudtropischen Zonen, welche eine der am meisten charakteristischen 
lind wichtigsten Erscheinungen der Luftdruckveiteilung an dei Erdoberfläche sind 
Dieselben sind mit der Temperatm in keinerlei Beziehung zu biingen Desgleichen 
dndon wir in dei Gegend des ameiikanischen Wmterkaltepols kein Luftdruckmaximuni, 
das Barometer fallt mit zunehmender Kalte bis zum Januar und steigt eist wiedei 
im Frühling, der Luftdruck nimmt ubei dem noidhchen Amerika zugleich mit 
der Temperatur nach Norden hm ab Desgleichen ist die lascho Abnahme des 
Luftdruckes mit der Breite auf dei südlichen Halbkugel diuchaus nicht auf die 
Temperaturvei teikmg zurüekzufuhien. 

In den aussertiopisclien Bi eiten wird dei Luftdruck neben dem Einfluss dei 
Temperaturvcrteilung auch noch durch andere Einflüsse bedingt, welche wir erst 
spatei nahei kennen lernen weiden Es sind dies die giossen Bewegungen dei 
Atmosphäre, welche durch die Tera])eratmdifferenz zwischen den Polen und dem 
Aquatorialgehiet in Bewegung gesetzt werden Die Luftdruckyerteilung wird m 
höheren Breiten in hohem Grade durch den Bewegungszustand dei Atmosphäre, 
also dynamisch bedingt, nicht bloss thermisch So sind auch die Baiometer- 
maxima der Subtropenzonen dynamischen Uisprungs. 

B. Mittlerer Iiuftdruck unter verseliiedenen BreitegradLen. Mittelst 
der Isobarenkalten kann man die mittleien Barometerstände fui die verschiedenen 
Breitegrade berechnen, gerade so, wie dies zuerst Dove für die Temperatur mit 
Hilfe der Isothermen gethan hat Solche Bestimmungen sind schon mehrfach ge- 
macht worden, wh folgen hier den neuesten von Baschin für die extiemen 
Monate, fui das Jahi nehmen wir die von Eerrel abgeleiteten Zahlen.^) 


1) Teis s or oni. deBoit, EtudG sui la distiiljutjoii rolativo des temperatuiDS et des pressions moyeiuiöM 
Annales du Biaeau Contial Mot de liaaco Met. Genöiale Aiiii4e 1878 Paris 1879 — PI Wild, TJbei die 
Beziehungren zwisolien Isobarea und Isaneinalon Bull d Petersbuiger Alad T XI Met Z 1880 B XV 
S 462 und B XVII 1882 S 327 

2) Wild, 1 c S 336 

•*)Ferrol, Met Eeseaiches Pait J Wasbiagtou 1877 — Teisseiene de Bort, Aanales du Buieaii 
Cential M4t d Brance AnnCe 1887 MCmoirea — Basokiu, Zm Fr«igo dos jaluesiseitlieheii Lultaustauselies 
/wisLlien haiden Ilemispliären Zeitscbrift der Gesellsehaft fui Erdkunde B Berlin 1895 — Teisserenc 

de Bort, Mittlerer Luftdiuck für jeden 5 Breitegrad, im Januar, April, Juli und Oktober Compt rend T CIX 
S.S78 Del 1889 Met Z XXV 1890. Intteiaturbenckt S 79, u XXVI 1891 S 09 — J Kleiber, Iso- 
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Mittlerer (wahrer ^)) Barometerstand der Breitegrade im Meeresniveau. 

700 mm 4- 
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Ber liöchste Luftdruck hält sich in der Gegend von 30 — 40® Nord- und 
Südbreite, der niedrigste findet sich im Januar unter 15® siidl. Br., im Juli unter 
15® nördl. Br., im Januar nimmt der Luftdruck bis 80® nördl. Br. (vielleicht bis 
zum Pol), im Juli nur bis 65® nördl. Br. ah und steigt dann wieder etwas. Im 
Jahresmittel fällt der niedrigste Luftdruck auf 10® nördl. Br., dem Parallel der 
höchsten Temperatur, der Luftdruck steigt dann auf der nördlichen Halbkugel bis 
zu 35®, auf der südlichen bis zu 30®, das Maximum der südlichen Hemisphäre 
ist um 1 mm höher als das der nördlichen, dann sinkt der Luftdruck wieder gegen 
die Pole hin, am raschesten auf der südlichen Halbkugel-, ob auch dort, jenseits 
des 60, — 70. Breitegrades, der Luftdruck wieder steigt, werden die meteorologischen 
Beobachtungen der antarktischen Expeditionen zeigen. Die Beobachtungen von Sir 
James Ross gehen als Mittel (der Sommermonate 1839/43, mit Schwerekorrektion); 

Breite 56 60 66 74° südl. Br. 

Luftdruck 746.4 740.4 739.8 7364 mm 


Dieser ausserordentlich niedrige mittlere Luftdruck im Meeresniveau in den 
höheren südlichen Breiten hat seit dem Bekanntwerden desselben stets Erstaunen 
erregt und die verschiedensten Hypothesen über dessen Ursache zu Tage gefördert. 

Noch eine andere Erscheinung, welche uns in den mittleren Barometerständen 
der beiden Hemisphären in den entgegengesetzten Jahreszeiten entgegentritt, verdient 
volle Aufmerksamkeit. In jeder Hemisphäre ist der anf das Meeresniveau reduzierte 
Barometerstand im Winter grösser als im Sommer, wie die folgenden Zahlen (nach 
Basch in) ersichtlich machen^): 

Breite ISf 80 — 50 50 — 30 30 — Äqu. 0 — 30 30 — 50 S ^ 

Januar 760.8 763.8 761.1 758.3 760.5 761.8 759.0 

Juli 757.8 759.5 758.3 762.1 760.3 758.5 761.4 

Es hat demnach den Anschein, dass von jener Hemisphäre, welche Sommer 
hat, ein gewisses Luftquantum (in der Höhe) gegen die andere Halbkugel, die 
gleichzeitig Winter hat, abfliesst. 

Ein solcher Vorgang würde auch von vornherein, wenn man hloss von theo- 
retischen Überlegungen ausgeht, vorausgesetzt werden dürfen. Wir müssen ja auf 
Grund der Isobarenkarten schliessen, dass die Luft von jenen Gegenden, welche 
eine höhere Temperatur als die Umgebung haben, abfliesst, weil daselbst der 


gradieutenlcarten für dio gauzo Erdoberüäclie. Met. Z. XXV. 1890. S. 190, 406 — 410. Mittlerer Luftdruck für 
joden 5. Breitegrad über den Kontinenten und Ozeanen, sowie von 5 zu 5 längegradon von 80« nördl. Br. bis 
5 50 sudl. Br. 

1) B. i. mit ScUwerekorrektion verseLene Quecksilberstände. 

2) frühere BereoLnungen : J. Kleiber, Periodisclie Scliwankungen der AtmospLäre zwiscken beiden 
Halbkugeln der Erde. Met. Z. B. XXII. 1887. S. 11. — Tillo, Becberokes sur la röpartition de la t4rap. et 
de la prossion atmosplidrique ä, la surfaee du globe. St. Petersburg 1887. 

*’) Nur bis zu 50° südl. Br., die Kalotte von 50® bis zum Pol beträgt aber nielit einmal ein Viertel der 
Halbkugel. 


176 


Luftdriickveiteilung auf dei Ei dobei Hache 


LuMniek sinkt, und dafui m jenen Gegenden sich anhauft, die kaltei sind, indem 
dort das Baiumetei steigt Dei Mechanismus dieser Vorgänge wird spater zur 
hroiterung gelangen und die obige Voraussetzung dabei ihre physikalische Be 
grmämg finden Von den klemeien Voigangen auf die grosseren sehliessend 
wird dal^' die Annahme eines periodischen Laftabflusses aus der Sommerhalbkuael 
aut die Winterhalbkugel als begiiindet angesehen werden dürfen 

D!e_ obigen Luftdiuckmittel entspiechen aber nicht den wirklichen Verhält 
nissen, sie können nicht ak Mass für die Verlagerung der Luftmassen angesehen 
weiden, weil duieh die Deduktion dei Barometerstände auf das MeeresnivLu die 
in Betracht kommenden Di uckunterschiede gxosser erscheinen müssen, als sie wirk- 
lich sind. So erhalt namentlich die nördliche Hemisphäre mit ihren grossen Plateau 

de Eeduktion unterhalb deiselben bis zum Meeresniveau ergieht, sind in Wirklich- 
keit gar nicht vorhanden *) s > u. wirKiicü 

Berechnet man mit Hilfe dei Kenntnis der mittleren LandhoLen unter den 
verschiedenen Breitengraden die leellen mittleren Barometerstände längs derselben 
so erhalt man die wahren Quantitäten dei Luftmassen, um welche cs sich h^ dTr 
vorliegenden Irage der luMruckverlagerangen von einer Halbkugel auf die andere 
handelt Basohin hat dafür folgende Werte gefunden 

Wahrei mittlerer LuMiuck fm Breitezoiien 


N 722 T) 
S — 

N 726 6 
S ~ 


n den mittleijn Bieiten findet im Winter der betreffenden Halbkugel eme 

»»• M«™ ‘s; z 

Sphäre his 50« 1 ““ «■t>genommeu Pur die südliche Hemi- 

späare bis 50 sudl Br ist die Differenz (748 4- Januar, 750B Juli) 2-2 mm 

um welche der Druck im Winter gros.ser ist. wouuiij/zmm, 

Luftmisse 

i-7Uttmasse ab, welche durch einen mittleren Druck von ca. 1 V, mm uher der 
repräsentiert wird, und steigert den Luftdruck auf der südlichen 

beiden Halblugeln siehe S 145 Januar Sud- 
DUerensen nur für die untersten Lu;t 3 !teMen“ == 

... ei! wmters thnt 

Wometer ' R ^Spital« führt 'raf^we v” " lO’^kg, enfcpreohend oinar Wassermasbe von 38 0 000 Kuhik- 
l)eriodi,olieuSclvaaltniigana6rPoHn)hen(derceo5raDM*h '^"ft'üaS’Sen nach den Jahreszeiten die kleinen 
merkaam g^ew orden ist Seinei tezTitrholieii Ablia-mlliin f ^ zuruck, auf welclie man in neuerer Zeit aut- 

gleicher Xuftdruoturtere.liiea: z^tn JanulTu^ Vf f»-e ErdUrte heigegehen. auf veloher Limen 
Zungen Deuksehntten dei Wienei Alad B LXIV WiLTsgi “^“ B'e’t.a^chwan- 
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Als mittlerer Luftdruck auf der Erdoberfläche im Meeresniveau ergiebt sich 
nahezu der als Normaldruck angegebene Wert von 760 mm. Derselbe entspricht 
aber nicht dem wahren mittleren Druck der Lufthülle der Erde auf deren Ober- 
fläche, derselbe beträgt vielmehr nur 740^4 weniger. Dieses 

Defi/iit entspricht den nicht vorhandenen Luftmassen unterhalb der Oberfläche der 
Kontinente bis zum Meeresniveau, welche in obiger Annahme vorausgesetzt werden. 


Drittes Kapitel. 

Die tägliche und jährliche Periode des Luftdruckes. 

I. Die tägliche Luftdrneksehwankung. 

Kein anderes meteorologisches Element hat eine so regelmässige tägliche Periode 
wie der Luftdruck. Und zwar trotzdem die Amplituden dieser täglichen Schwankung 
relativ Mein sind, und von 2 — 3 mm in den Tropen bis zu wenigen Zelmtelmilli- 
metern unter 60® Breite abnelimen. Dabei ist die tägliche Periode eine doppelte, der 
Luftdruck erreicht zweimal täglich ein Maximum und zweimal ein Minimum, und 
die beiden Maxima und Minima sind dort, wo die tägliche Luftdruckscliwankung 
am ungestörtesten auftritt, einander ziemlich gleich. Das ist sehr verschieden von 
dem täglichen Gange der anderen meteorologischen Elemente, erinnert dagegen un- 
willkürlich an die Ebbe und Flut des Meeres, weshalb man auch von atmosphärischen 
Gezeiten gesprochen hat. Ein prinzipieller Unterschied besteht aber trotz der 
Übereinstimmung der Form zwischen den beiden Perioden darin, dass die „atmo- 
sphärische Ebbe und Fliit‘‘ der Sonne folgt, sich nach der wahren Ortszeit richtet, 
und dass kein Mondeinfluss daneben zu bemerken ist. Sie kann deshalb auch 
keine Gravitationserscheinung sein, weil dann auch eine Mondperiode vorhanden sein 
würde, die viel stärker auftreten müsste als jene, welche dem Sonnentag folgt. 

Die Erscheinung hat daher ein viel grösseres theo.re tisch es Interesse, als die 
täglichen Perioden der anderen meteorologischen Elemente, die, wenngleich viel 
weniger einfach und örtlich viel verschiedenartiger auftretend, doch ihre Abhängig- 
keit von dem täglichen Gange der Insolation unzweideutig zu erkennen geben. 
Praktisch dagegen hat die tägliche Barometerschwankung wegen ihrer Kleinheit 
nur sehr geringe Bedeutung und ist auch kaum mit Folgeerscheinungen verbunden, 
welche z. B. die tägliche Periode der Temperatur so wichtig erscheinen lassen und 
derselben in dem Lehrgebäude der Meteorologie einen hervorragenden Platz sichern. 
Die lokalen Störungen aber, welchen die tägliche Barometerscbwanknng an ver- 
schiedenen Örtlichkeiten unterliegt, erweisen sich als sehr instruktiv für das Ver- 
ständnis gewisser Bewegungserscheinungen in den unteren Schichten der Atmosphäre, 
und sind deshalb für die dynamische Meteorologie sehr wichtig. 

Es ist über 200 Jabre her, dass man, natürlich in den Tropen, die tägliclie Barometorschwankmig 
zuerst bemerkt hat und zwar zu Grorce in Senegambien (1682) und zu Batavia und Pondichery 
(um 1690). Die ersten bestimmten Angaben über die tägliclie Yariation des Barometers machte aber 
ein Beobachter in Holländiscb - Guyana (1722). Er schreibt aus Surinam (1722): „Das Barometer 
steigt hier alle Tage regelmässig gegen 9 bis 11h morgens ungefähr, hierauf geht es wieder herab 
bis 2 oder 3 h nachmittags und kehrt dann wieder zu seiner früheren Höhe zurück.“ Der erste, der 
auch die nächtliche Schwankung des Barometers beobachtet hat, scheint der berühmte Botaniker 
G. M litis in Bogota gewesen zu sein. Bei seinen 1761 begonnenen Barometerbeobachtungen fand 
er, dass der Luftdruck nach dem Abendmaximum, ca. um 11b, wieder fällt, und um 3 oder 4b morgens 
seinen tiefsten Stand erreicht. Auch Chiminello in Padua (1778/80) hat schon die täglichen Extreme 
um 10h morgens und 11h abends und 5h morgens und abends gefunden (Ephem. Soc. Met. Pal. 

Hann, Lalirh. d. Meteorologie. 12 
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Anno 1784 S 230 etc) So waren nun die beiden Mmima um 3 odei 4h nachmittags und nachts, 
und die beiden Maxima um 9 bis 10 h voi mittags und abends festgestellt '^) 

Eine bestimintere Yoi Stellung von dem Verlaufe dei täglichen Baiometer- 
schvankiing geben d.ie folgenden Zahlen und Diagiamme 


Mitt 2 
42 — 2T 


Tägliche Barometerseliwankung in Ahwoielmngen vom Tagesmittel 
4 6 8 10 Mittg 2 4 b 8 

Aquatoualregion Giossei Ozean, ßi 
74» —05 94 107 23 —100 —1 30» —55 27 

33 V 2 ® Bl eite über den Ozeanen 

07 —48 —64» —05 49 69 39 —13 ~~ 40» —27 10 

S. Maitin de Ilinx, 43 Va® 

27 —02 —27» —11 20 35 04 —34 —47» —21 15 

Upsala, 69» 52' 

11 03 - 06» —07 04 16 07 —09 —17» —13 


01 


10 Mittel 
89 64 

28 33 

41 24 

10 09 


l?ig 19 



I)cr tägliche Baiometei- 
gaiig besteht aus einei Dop- 
peh\clle mit Wellonscheiteln 
um 9 — 10^ moigcns und 
abends und Wellciithälern^ 
deien tiefste Senken um 3 


bis 4^^ moigens und abends 


Täglicher Gang des Baiomoters vom Äquator bifo Bieite 


eintreteii Diese Euitiitts- 
zciten doi Extieme, die sog 
„Wendestundeii“ des Baro- 
meteis, bleiben 7oiti Äquator 
bis gegen GO*^ Bieito hinauf 
wenigstons lu den Jaliies- 
mittoln ubciall ziemlich die- 
selben, wählend die Abstande 
zwischen Wellenbeig und 
Wellen tlial, die Amplituden 
dei tfighchen Baionieter- 
scliwauLung, anfangs lang- 
sam, dann ziemlich lascli an 
Glosse ahnehmeii 


Man bemerkt in den obigen Zahlen (Abweichungen vom Tagesmittcl), wie m den Kuiven (Fig 19), 
dass die beiden täglichen Lultdi uckwellen nicht ganz syminetiiseh sind, am meisten noch ubei den 
Ozeanen und auf Inseln Die Tagesschwankuiig ist (last) überall grosser als die l!7achtschwaukung (an dci 


O de Lamanon, einer dei '«issousclialtlielieii Begloitei der Ei.pQdiiioii von La Poiouso 17S5/178B, 
hat, den Anweisungen dei ALademie entsprechend, um omom etwaigen Einilass den Mondes .luf die Atmoaphaie 
naclizuforschen, drei volle Tage hindurch auf dem Ozean zwisclion lOnoidl und sudl Bi HtundhUio Baro- 
meterablesungeii gemaclit (1785 Ende Septemhei), über welche er an den Sekietar der Akadnmie Condoioot 
berichtet' ,,Das R-esultat schoint aussei ordentlich seltsam za sein Das Baioiiietor steigt allmilhUch waliieiul 
6 Stunden und dann fällt es wieder ebenso lang — Die Grosse diesei Ebbe und Flut der Luit un Aqiiatoi 
hetiagt ca 1 Linie oiei 0.1 Zoll engl C2iy2inm), was einei Lultwelle von lüO Fuss ( 32 V 2 m) Hohe entspnoht, 
wahrend die Ebbe und Mut d.es Ozeans nach Bernoulli nur 7 Fass (2 3 m) beträgt“ (Monthly Weatboi 
Eeview Öet 1898. p 463) — Bber die Eutdeclcang der täg'ieli n Perio de dos Baiometerstandes s E Sclimid 
Lelirbnch der Meteorologie S 839 Die erste vollständige Behandlung der EiscliGinung luhrt von Hall str oni 
her Bogg Annalen B 8. S 131 etc — Eine populäre Darstellung der Erscheinung habe icTi veroflenthebt in 
„Himmel und Erde“ untei dem Titel: Ebbe und Flut m dem Luitmeer dei Eide Berlin 1894 (Auik sopaiat ) 
2) Eijkatchew hat auf ein alleidings sehr Ivleinos diittes näcbtlicbes Maxuauin des Luftdruckes im 
l\in.tei, namentlicli im Januar, aufmerksam gemacht, das nharall in der genuissigten Zone, iiamonilich 
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Erdoberfläche). Das Nachinittagsniiiiimum ist tiefer als jenes am frühen Morgen und das Vormittags- 
maximum zumeist höher als das Abendmaximum. Als Mass der täglichen Schwankung, als Amplitude 
der täglichen Barometeroscillation, kann man mit Kämtz das Mittel aus den Amplituden der Nacht- 
und der Tagesschwankung nehmen, somit: Äquatorialer Pacifischer Ozean: ISTachtschwankung 1.63, 
Tagesschwankung 2.37, Mit^’el 2.00; Ozean 33 Va^ {0.92 +■ 1.09) : 2 == 1.00; S. Martin de Hinx (Landes, Süd- 
westfrankreich): (0.68 + 0.82) : 2 — 0.75; Upsala: (0.17 + 0.33) : 2 = 0.25. Diese mittleren Amplituden 
fallen natürlich etwas grösser aus, wenn man sie aus stündlichen Beobachtungen ermittelt- Zweck- 
mässiger und theoretisch richtiger ist es, als Mass der Grösse der Schwankung das Mittel der Ab- 
weichungen der Stundenmittel vom Tagesmittel (ohne Rücksicht auf die Vorzeichen) zu nehmen. 
Dieses Mittel, die mittlere Ordinate der Tageskurve, repräsentiert gewissermassen deren Flächeninhalt.. 
Man findet dasselbe in der vorausgegangenen Tabelle rechts in der letzten Kolumne. 

Während die Phasenzeiten der täglicheii Barometerscliwankiing, von lokale» 
Störungen abgesehen, auch in mittleren und höheren Breiten ziemlieli konstant 
bleiben, nehmen die Amplituden mit der geographischen Breite ab. Die Abnahme 
der direkt beobachteten Amplituden erfolgt aber nur in niedrigen Breiten recht regel- 
mässig, in höheren Breiten maskieren bedeutende lokale Störungen diese Abnahme 
und lassen sie ganz unregelmässig erscheinen. 

1. Einfluss der J ahres Zeiten auf die täglich e Bar o meter sch wank nngv 
In den Tropen bis über die Wendekreise hinaus beeinflussen die Regenzeiten die 
tägliche Oscillation in der Weise, dass die Amplituden kleiner werden, während die 
Wendestuiiden so gut wie unverändert bleiben. In mittleren und höheren Breiten 
nimmt vom Winter zum Sommer die Tagesschwankung zu und die Wendestnnden 
rücken auseinander, während die Nachtschwankung auf dem Festlande kleiner wird 
oder fast ganz verschwindet, z. B.: 


..... 


Wien, 480 12' N. 



Paris , 480 49' X. 



I. Min. 

I. Max. 

1 II. Min. 

II. Max. 

I. Min. 

I. Max. 

II. Min. 

11, Max. 




I. Wendestuiiden. 





Jahr 

41i a 

10ha 

5hp 

llhp 

4ha 

lOha 

4h p 

10 h p 

D ez emb er ii. J an xiar j 

61i a 

10ha 

2hp 

lOh p 

51i a 

10h a 

2h p 

9 h p 

Juni u. Juli i 

4k a 

8 h a 

5h p 

Mitt. 

3ha 

8h a 

5h p 

11h ib 


II. Ahweicliungen 

dieser Stimdenmittel 

vom Tagesmittel. 



Jahr 

-0-10 1 

047 

—0.47 

0-21 

—044 

041 

-045 j 

1 0*21 

D ezember u. Januar 

— 0-32 

043 

-0*31 

0-32 

—0.29 

050 

-0-34 ! 

1 049 

Juni u. Juli 

0-03 1 

0-50 

—0-70 

0-19 

—005 

042 

—0*62 1 

i 0.24 


In Wien sinkt im Juni und Juli der Luftdruck beim Morgenminimum gar niebt melir unter- 
das Tagesmittel- Diese Abschwäcliung des näclitlichen Minimums im Sommer ist für kontinentale Orte 
charakteri.stiscli. Dafür nimmt das Kachmittagsminimum bedeutend zu. Paris in Meeresnälie zeigt 
diesen Einfluss des Sommers schon weniger. 

Zugleich weicht das Morgenmaximum gegen Sonnenaufgang zurück, während sich das Kacli- 
mittagsminimum verspätet, so dass diese beiden Extreme nun 9 Stunden auseinanderliegen, statt nur 
vier wie im Winter. Das Abendinaximuin verspätet sich ebenfalls stärker auf dem Kontinent als in 
Meeresnälie. Die mittleren Amplituden ändern sieb an den beiden Stationen dabei sehr wenig: Winter- 
0.67, Sommer 0.68, Jahr 0.61. 

Die umstehende Pig. 20 zeigt diese Unterschiede im täglichen Barometer gange 
zu Paris im Laufe des Jahres in Form eines Isoplethen-Diagramms. 


zwischon 40 und 45° auftritt, in den Tropen aber verseliAviiidet. Der Luitdruck sinkt zuerst nach dem Abeiul- 
niaximum etwas, steigt aber dann wieder um einige Ilundertel-Millinieter , bevor er das normale Sinken zum 
Morgonminimum fortsetzt. Bull. d. Petersburger Akad. XXIV. Mai 1877. Zeitschrift f. Met. XII. S. 4:»0 ; 
XIII, S. 106; XX. S. 144. Hann, Denkschriften, der Wiener Akad. B. LIX. 1892. S. 49 etc. Ändorungeiii 
des Barometers gegen den Stand 0.00 um Mitternacht in den darauf felgenden Stunden. T oki o (Januar): 0.00;. 
O.OÖ, —0.05, —0.06 (Jahr für Jahr ausgesprochen) ; Ir kutsk (Dezember und Januar): 0.00, —0.04, —0.01, 
0.04, -0 .06, —0.09. Auch in England regelmässig Jahr für Jahr auftretend. Siebe R. H. Curtis in Quart. 
Met. Journal. Vol XXVI. S. 1. (Jan. 1900.) 


12 ^ 



180 


Die taghelle Luftdrachschwankung 


2 Einfluss der Lage, a) Täglicliei Gang des Barometers auf 
Inseln und an Kiisten gegenüber jenem im Innern des Landes Der Einfluss 
der Örtlichkeit, Lage an der Küste oder im Inlande, macht sich bei dem dominieren- 
den Einfluss der geographischen Breite in den Tropen wenig bemerkbar, wiid ahei 


Fig- 2ü 



immer erheMielier mit zunehmender Breite und der damit verbundenen Abnahme 
der Amplitude der normalen täglichen Barometern sei llation. Lokale Storungen werden 
mt zunehmender Breite immer einflussreicher, und zwar ist es der Sommer, in dem 
die Storungen am grössten sind 
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Den Einfluss zunehmender Kontinentalität zeigen die folgenden Beispiele: 


Täglielier Barometergang im Juni in Ahweiekungen vom Tagesmittel. 


Mitt. 

2 

4 6 8 10 Mittg. 2 4 6 

Valentia, westlichster Punkt Irlands, 51.9° N., 10.3° W. 

8 

10 

.14 

_.18 

--.44* 

—.34 —.12 .06 .17 .16 0.07 

Kew, England, 51.5° N., 0.3® W. 

.03* 

.14 

. 32 : 

.25 

.01 

—.06* 

.11 .28 .21 .04 —.20 —.41* 

Irkutsk, Ostsibirien, 52,3® N., 104.3° E. 

— .41 

—.09 

.27 

.12 

.25 

.44 

.70 .81 .52 .04 —.58 —.92* 

—.90 

—.49 

—.02 


An der Küste wird besonders im Sommer das Kachmittagsminimum des Barometers ebenso' 
abgeschwächt, wie über dem Festlande das nächtliche Minimum, dagegen tritt das Morgenminimum 
sehr vertieft auf, sowie über dem Lande das Kachmittagsminimum. Diese beiden vertauschen also' 
ihre Rollen. Das Charakteristische des täglichen Ganges des Barometers an den Küsten und auf 
Inseln in etwas höheren Breiten besteht in einem sehr ansgesprochenen nächtlichen Minimum, da- 
gegen sehr stark abgeschwächten Nachmittagsminimum.^) Daneben ist das Vormittagsmaximum 
wenig entwickelt gegenüber dem Abendmaximum, und der Eintritt des ersteren verspätet sich his 
1 h nachmittags. Umgekehrt tritt dasselbe im Innern des Landes schon um 8h morgens ein , 5 Stunden 
früher, und der Betrag desselben übertrifft jenen des Abendmaximums. 

Die folgende Fig. 21 zeigt den Unterscliied im Barometergange an der Küste 
und auf dem Lande. Am Vormittag ist der Luftdruck über dem Lande liöher, 
nachmittags über dem Meere. 





-iSii 

Täglicher Baronietergang an der KüHte (Valentia) und auf dem Lande (Rew) im Sommer, 


Am extremsten tritt der Einfluss des Landes (noch verstärkt durch Thallage) in Irkutsk auf. 
Im Erühsommer verschwindet hier der nächtliche Gang vollkommen, es giebt nur ein Maximum und 
ein Minimum des Luftdruckes im Laufe des Tages, die tägliche Barometer kurve erscheint in der Form 
einer umgekehrten Temperatur kurve mit verspätetem Morgenmaximum j das Nachmittagsminimum er- 
reicht fast einen Betrag wie in den Tropen.^) 

b) Täglicher Gang in Thälern gegenüber jenem in freien Lagen in gleicher 
Breite. Die tägliche Barometerkurve von Irkutsk zeigt die Eigentümlichkeiten der 
Thallagen im Sommer. Charakteristisch für dieselbe ist: Sehr tiefes Naclimittags- 

1) über dem europäischen Nordmour zwischen Bonvegen, Grönland, Jan Mayen, Spitzhorgeii ist das Nach - 
niittagsminiinum sogar ganz verloren gegangen, wie folgende Ergebnisse der norwegischen Nordmoeroxpedidün 
zeigen (nach Mohn). Mittel von 123 Sommertagen, mittlere Breite etwa 69^ N. (zwischen 62^ und 80® N.). 

Täglicher Gang des Barometers im Sommer über dem Europäischen Rürdmoor. 

Abweichungen vom Tagesmittel. 

Mitt. 2 4 b‘ 8 10 Mittg. 2 4 t> 8 10 

0.09 —0.18 —0.30 —0.21 —0.09 0.00 0.16 0.25 0.31 0.13 0.08 0.07 

Das ist, wie man sieht, eigentlich eine Temperaturkurve mit einem Minimum am, Morgen und einem Maximuni 
zwischen 2h und 4h nachmittags! ln der Gleichung des täglichen Ganges tritt aber doch eine kleine doppelt© 
Schwankung auf : 

0.224 Bin (208.5® + x) fl- 0.061 sin (100.9° -f- 2x). 

Die Amplitude der ganztägigen Schwanhung ist ater fast viermal grösser als die der halbtägigen, die Grösse 
der letzteren ist der Breite entsprechend. S. später S. 189. 

2) Die der Figur eingeschriebenen Zahlen sind Tausendteile des englischen. Zolles. 

Im. Winter ist dagegen der tägliche Barometeigang normal und der geographischen Breite entsprechend. 
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mmimum, laalieza oder ^anz unterdnicktes nächtliches Miiiimura, friiher Eintritt 
and Verstärkung des Vormittagsmaxim ums, vei spätster Eintritt des Abendmaximums 
das zugleieli wenig zur Geltung kommt oder ganz verschwindet Selbst im Jahres- 
mittel ist dieser stark dominieiende Einfluss des Sommeis noch zu erkennen — 
im Winter ist der tägliche Gang ziemlich normal 

In den folgenden Beispielen ist eine Thalstation, Klagenfurt, zwischen zwei in nahe gleichen 
Breiten_ hegenden Stationen eingestellt, von denen die eine Insellage hat, die andere auf einer irmssen 
Ebene im Innern des Landes liegt 

Taglicliei Gang des Luftdruckets 


Mitt 

2 

4 

b 8 10 Mittg- 2 4 

Jersey, 49 2° N“, 2 1oW Jahr 

6 

8 

10 

Mittel 

U 

— 14 

— 32^ 

— 21 14 35 20 —11 —24^ 

Klagenfurt, 46 5<3N, 14 30 E Jahi 

— 12 

10 

21 

18 

.12 

31 

32 

42 .49 33 — 12 —63 —83»- 

Kalocsa, 46 50N, 19 0» E Jahi 

— 66 

— 17 

20 

40 

43 

08 

— 06* 

— 01 27 39 25 —22 — 44 * 

Bozen, 4G5«K, 11 3° E Sommei 

— 35 

— 11 

07 

20 

05 

70 

87 

119 1 23 65 —27 —1 22 —1 75» 

— 1 62 

— 68 

24 

92 


1. TVT ICiUocsa unterseheiden sieh nni wenig, aut Jeisey ist das Morgeninmimum tiefer 

<las Kachinittagsmmimum um die Hälfte kleiner, auch daun ist dei kontinentale ChaLkter von Kalocsa 
ausgeprägt, dass das AbendmAxiinum eist um Mitternacht emtritt von ivaiocsa 

Aber wie sein verschieden ist der Bai ometeigang m dem untei gleichei Breite hecronden 

m einem tief eingeschnittenen, sehr wannen (Jebirgs- 
1 Jahresmittel ist nur em Mavimum und ein Minimum im Laute des Tairob be- 

Naehtnuiurauin kaum angedeutet) und die Amplitude ist eine tropische, 2 3 mm® Noch 
mehr dies im Sommei der Fall, die Amplitude ist dann 3 0mm' Selbst m den TropT ist dies 
tlhth Morgenmaximum tritt schon um 81i (m den Stundenmitteln seliou um 7h) ein Dm 

lu®h Kla^eXrfTe^“t7-,ri'h®““ seuei , giosserer, sUik eiw.irmtoi Tlwlkessel, 

auch Klagenflirt zeigt dasselbe, nui weniger extiein (Amplitnde im Juli 2 0mrn) In solchen TlUlern 
^lemt die doppelte Ugliehc Sohwankimg voiloicii gegangen za sein Dass Wukungcii dei tairliclien 
tVdrmeschwaukung dabei im Spiele sind, ist unvoikeimbai vviiKungcii aei täglichen 

■ f Täglicher Gang des Barometers an Bergabhangen und auf Berg- 
gipfeln Der tägliche Barornetergaiig auf Berggipfeln zeigt gegenüber jenem der 
benaehbarten Niederung ganz dieselben Unterschiede, wie die Kustenstationen gegen- 
über den Orten im Innern des Landes Das Morgenminimum ist sehr tief, das 
Naehnuttagsminimum ahgescliwacht, und zwai beides zniiehmend mit der relativen 
Jriohe. Die Wendestunden bleiben aber in den Tropen nngeandert bis zu selir 
grossen Hohen 


Mitt 


45 


12 


Mittlerei täglicher Barometergang 


2 

4 

6 8 10 Mittg 2 4 () 

Madras, 13» 4' K, 77 9» E. 7 m 

8 

10 

Mittel 

— 29 

— 573? 

— 02 115 149 57 —82 — 1 56^ — 113 

Dodabetta Peak, 110 24'N., 76 8» E 2631 mm 

— 04 

73 

75 

— 55 

— 82^ 

— 34 52 102 55 —29 —62» —34 

22 

54 

48 


In höheren Bieiten aber, wo der normale tägliche Barometergang mit viel 
kleineien Amplituden anftritt, erscheint derselbe auf den Berggipfeln schon sehr 
verändert Auf dem Paul horn z B., welches fast die gleiche öeeliohe wie der 
Ibidabettagipfel in Sudindien hat (2673 m), tritt das Voimittagsmaximnm erst um 
1 naehmittap em und das Naehmittagsmaximum erst um 5»^ und geht auch nicht 
mehr unter das la^esmiitel limab (-f-OlB) 

flauer die MwUas-BeobaoUtnnffen sind 19 Minuten 
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Die Abänderung des täglicken Barometergauges mit zunehmender Seehöhe zeigt folgende 
kleine Tabelle; 


Mitt. 

Täglicher Gang des Barometers im Sommer in verschiedenen Seehöhen. 

2 4 6 8 10 Mittg. 2 4 6 8 

10 

.51 

.41 

.36* 

IZell a. S., 770 m, Thal. 

.49 .54 .26 —.28 —.72 —.92* 

—.76 

—.20 

.35 

.46 

.30 

.07 

Bad Fusch, 1180m, Berglehne. 

.02* .09 43 —.09 —.39 —.51* 

—.45 

—.04 

.38 

.27 

—.13 

—.32* 

Kolm Saigurn, 160Om, Berglehne. 

-.24 —.05 .07 .03 —.07 —.11* 

—.05 

.23 

.41 

.20 

—.09 

—.36* 

Obir, 2040 m, Gipfel. 

—.33 —.11 .13 .24 .13 —.02 

—.12* 

.04 

.28 

.16 

—.18 

—.41* 

Säntis, 2500m, Gipfel. 

—.39 —.20 .00 .15 .15 .11 

.08* 

.21 

.30 

.18 

—.15 

—.45* 

Sonnhlick, 3100 m, Gipfel. 

—.45* —.27 —.04 .16 .21 .19 

.12* 

.19 

.33 

.02 

—.24 

—.37* 

Mont Blanc, 4360m, Gipfellage. 

—.37* —.19 .04 .12 .15 .15* 

.17 

.31 

.23 


Auf dem Mont Blaue ist ein Naclimittagsminimum fast nicht mehr vorhanden, es tritt um 5h 
(du, Abweieliung 0.14°. 


Das Morgenminimum und Morgenmaximum des Barometers in verschiedenen Seeliöhen. 



Zell a. S. 

Bad 

Pusch 

Kolm 

Saigutn 

Schaf berg 



Obir 

Säntis 

Sonnblick 

Mont. 

Blanc 

Seehöhe 

770 

1180 ' 

1600 

1780 1 

2040 ^ 

2500 

3100 

4359 


Betrag in mm 

Eintrittszeit 
Betrag in mm 


0*36 


Morgenminimum (4 — 51iam überall) 

0.02 I -0.32 1 -0-35 1 -0-38 


-0-44 


-0*50 


-0.53 


Morgenmaximum 

71iain I 9h am llO^/^lia! 11ha | Mittag | Ihpm | 3h p | 


0*54 


0-14 


0-07 


049 


0.24 


047 


0-22 I 0-28 


Pig. 22. 



In unseren Breiten (46 — 47») ist demnach auf höheren Bergen der tägliche Gl-ang des Barometers 
ganz verändert und fast nicht mehr zu erkennen. Das Barometer steht hei ISlacht unter dem Mittel, 
bei Tage über dem Mittel, die Luftdrnckkurve wird der Temperaturhurve älmlich. Das nächtliche 
Minimum nimmt anfangs mit der Höhe zu, später wieder ah, weil ja die Barometerschwankungen 
überhaupt im Verhältnis des Luftdruckes mit der Höhe ahnehmen. Das Nachmittagsminiin um ver- 
schwindet allmählich fast ganz. Nur das Abendmaximum behauptet in allen Höhen bis zu 4 km 
ziemlich genau seine Lage und seine G-rösse. 

Die Yorstohende Fig. 22 veranschaulicht die Unterschiede im täglichen Baro- 
metergang am Fasse und auf dem Gipfel eines hohen Berges unter 47^ Breite. 

8. Einfluss der Witterung auf den täglichen Bar ometergang. Die 
-Regelmässigkeit, mit welcher in den Tropen die tägliche Barometerschwankung 
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unter allen Witterungsverlialtnissen vor sicli gelit, hat für den Reisenden, der 
aus höheren Bi eiten in die Tropen kommt, stets etwas Üben aschen des Die 
Regen- und Gewitterstürme stören den täglichen Gang des Barometeis zwischen 
den Wendekreisen nicht, nur die zuweilen auitietenden Wii beisturme, weshalb eine 
erhebliche Stoiung im täglichen Earonietergang auf das Hei annahen odei den 
seitlichen Vorubergang eines solchen aufmerksam macht 

Diese Regelmässigkeit des täglichen Barom et ei ganges fallt namentlich bei Be- 
trachtung der Registrierungen dei Barogiapben in den Tropen in die Augen Jeden 
Tag zeichnen dieselben die zwei Doppel wellen, nur deien allgemeines Niveau hebt 
oder senkt sich 

In höheren Breiten kommt der tägliche Gang des Barometeis, wenige ganz 
ruhige Sommeitage ausgenommen, nui mein in den {Stundenmitteln ganzer" Monate 
regelmassig zum Voi schein Doch gleichen sich dieselben Monate in verschiedenen 
Jahren nicht ganz, der Baiometergang derselben Jahreszeit ist in verschiedenen Jahr- 
gangen ein anderer, je nachdem die Witterung heiter oder trüb und regnei iscli wai 
Ijamont bat zuerst auf diese Unterschiede uiifineiksain gemacht, die sicli für die 
Theorie als -von Wichtigkeit erwiesen haben Er berechnete für München den tag- 
hellen Gang für ganz heitere und ganz tmbe Tage und wies jene charakteristischen 
Unterschiede nach, die er für seine Anschauung der Natur des täglichen Baro- 
meterganges verwertete 

l)ie folgenden Daten für den täglichen Gang des Barometers au ganz heiteren 
und ganz trüben Tagen zu Zürich mögen eine Vorstellung der cliaiaktonstisclion 
Unterschiede gehen 

Täglicher Gang des Barometers im Sommer zu Zürich 

M'tt 2 4 6 8 10 Mittg 2 4 6 ö 10 

Heiter 12 06* 08 40 61 54 1 5 — 32 — 6ä 71* 33 02 

Trub 34 07 -.22* -15 05 15 - 08 - 27 - 29* - 22 25 42 

Bei heiterem Wetter ist das Vormitfagsmaximiim viel sthikor entwickelt als 
das Abendmaximum, hei tiubem Wetter verhalt es sich umgekehrt (das Vorinittags- 
maximnm ist dann in Zürich viermal kleiner als hei lieiterom Wetter Der täg- 
liche Gang hei heiterem Wetter entspricht jenem im Inlande (s Kew), der hei 
trübem Wetter jenem an den Küsten (Valentia s S. 181) 

Die zwei li^reu (23 nnd 24) auf S 185 lassen die charakteristischen Unter- 
schiede sehr deutlich hervortreten 

Dies sind die wichtigsten Typen der täglichen Barometerschwankung 

B. Die Ertlkrungsversuclie der täglichen Barometersehwankung. 
Dass die tägliche Barometerschwankung mit dei täglichen Eiwainiung der Atmo- 
sphäre im Zusammenhänge stehe, erscheint beim Studium dei Eigenschaften dies« 
Erscheinung als sehr wahrscheinlich Aber die tägliche Tempeiatuiponode m der 
Atmosphäre ist eine einfache, jene des Luftdiuckes eine doppelte Die Erklärung 


»iThibaut äsChauvalot, der 1761 dio tllgliclo BoromBtoroseillation auf MaUiwquo boobw-litato , hat 
IT '"“«rtare Eeffetaäasigkeit äaraolbeii auUnerlBam gamacht „D,e (rrosstou Kovolut.oiion m der 

AtmoipMre atotan ni.ht im pariod, scheu Gaag des Baranieters M.tteu unter heftigen Engen, Sturmen, Ge- 
nnttern 8 e.gt und fallt das Barometer, wenn die Stunde rum Steigen und Fallen gekommen ist, ganz eo, als 
n enn m der Atmosphäre volle Eulio wäre “ ” 

die thgL?Oscür:TefE«or„Ttir‘^ 

Ikad B S loZse! Srtaungshenchte der Wiener 
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des Nachmittagsminimums würde natürlich keine Schwierigkeit machen, dagegen 
ist die Ursache des nächtlichen Minimums und des Eintretens des Maximums um 
9^^ bis lO^*- vormittags zunächst rätselhaft. Wie eine tägliche Barometerkurve aus- 
sehen sollte, welche eine reine Wirkung der täglichen Temperaturperiode ist, das zeigt 
uns die tägliche Luftdruckschwankung in den Thälern (Bozen). Das ist ein typischer 
Teinperatureffekt. Würde die 

rig. 23. 


Luftdriickkurve auch in der 
flachen Niederung überall 
auch nur ähnlich aussehen, 
so könnte man sie so er- 
klären : Über den zumeist 
erwärmten Meridianen fliesst 
der Höhe die Luft ab 


in 


und sammelt sich, den Druck 
steigernd, rechts und links 
davon über den schon wieder 
erkalteten und den noch nicht 
erwärmten Meridianen an. So- 
mit erscheint das Nachmit- 
tagsminimum im Kähmen 
zweier Maxima des Druckes, 
zwischen welchen man bei 
einigem Erklärungstalent 
noch ein kleines relatives 
(nicht reelles) Minimum her- 
ausflnden kann. Das war 
auch die Erklärung von Ka- 



Pig. 24, 


mond. Känitz eignet sich 



dieselbe an, wobei er freilich 
nicht unterlässt , auf einige 
Schwierigkeiten , die der- 
selben entgegenstehen, liiii- 
zuweisen. Kenou^) hält in 
der That das nächtliche Mi- 
nimum nur für ein relatives, 
hervorgebracht durch die 
Drucksteigermig zu beiden 
Seiten des am stärksten er- 
wärmten Meridians, die kleine 
Senkung unter das Tages- 
mittel (zu Paris nämlich!) ist 
nach ihm eine Folge der Tau- 
hildung, der nächtlichen Kon- 
densation des W asserdampfes. 

Auf die Erklärung, welche W. Dove von dem täglichen Barometergang ge- 
geben hat, braucht nicht eingegangen zu werden, da sie auf der Bereelmuug des 
sog. Druckes der trockenen Luft beruht, welche später als irrtümlich nachgewiesen 


Tilgliclier öang dos Baromoters an ganz hoitoron Tagen (voll unsgezogeno 
Linie) und an ganz Irüben Tagen (gestrkhelte Linie) zu Zti rieh (Tig.23) 
imd auf dem S ünt isgip fol (Fig 24). 

Hann, Sitzb. d. Wiener Akad, Juni 1895. 


1) Aniiiiaire de la Soe. Met. de France. T. XXVI. pag. 141. April 1878, S, Auszug in Zeitsclirift f- 
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werden wird Yon giosserem tlieoretisclien Inteiesse ist die Erklaiung des Moig^en- 
maximums von Espy (1840), Davies (1859) und Kieil (1861), welche spatei 
H Blanfoid wieder aufgenommen und durch seine reichen meteorologischen Koiiut- 
nisse zu stutzen versucht hat ^) 

Das Pimzip diesei Erklariinj^ beiulit daiauf, dass das Baiometei nicht immer das Oewichtdoi 
Atmospliaie allein angiebt, sondeiu auch als Manometer wirkt, -wenn eine rasche Di iieksteigeruiig 
stattfindet, die sich nicht lasch genug dmch die ganze Hohe dm Atinosphaio loitpflanzoii kann Emo 
solche tritt nach den Oenauiiten ein am Voimittag zui Zeit dci lasclioston Temperatui Zunahme Das 
vormittägige Baiometei in amnum stellt sich duielischnittlicli eine halbe bis eine Stunde und daiubei 
nach der Zeit dei raschesten Wai mezunahme der unteieii Luftschichten ein Es ist der Keaktions- 
diuck dei sich lasch ausdehneiiden Luft Lamonl hatte gegen du'se Ansicht sclion eingewendet, 
dass die Atmo&pliaie sich ja frei nach oben aufedehnen könne, dieser Reaktionsdiuek also iinmeikhch 
austallen musste Blanfoid wendet dagegen ein, dass die sehr kalten obeien Schichten vongio&sei 
Dicke wie eine feste Unfihiillung wirken mussten, so dass die duich den Zuwachs dci Spannung ent- 
stehende Welle elastischei Koinpiession nur langsam nach oben suh foitpflanzen könne -) 

Das Ahendma:ximum erkUit Blanfoid alinheh wie Kieil duich die Hemmung, welche die 
niedei sinkende Bewegung der Atmosphaie bei dei Abkühlung und Koutieaktion am Abend zwischen 
7 h und 10h einihit Die Abnahme der Bewölkung und dei Regenmenge, welche ubeiall am Abend 
eintiitt, und aut eine Kompression und dynamische Eiwarmung cloi Atmospliaie im Wolkeiiiiivoau 
hindeulet, scheint üafui zu spieclien ») 

Alle diese Eiklarungen erweisen sich als unhaltbai, sobald man die Erscliciniing 
der täglichen Barometeroseillation in ihrem Auftieten auf der ganzen Ei clohei flache 
betiachtet Der Felder, in den alle oben genannten Autoren vei fallen sind, lag 
dann, dass sie die Eisclicinung immer nui m ibiem Auftreten an bestimmten 
wenigen Oiten untersucht und zur PRifiing ilirei Theoiiou lierbeigozogoii haben 
Die erwähnten Ei klarungsversiiche winden sich sogleich in iliiei Bchwaclie gi^zoigt 
haben, wenn versucht worden wmo, die tägliche ßai ornetei Schwankung als tcire- 
stnsclies Phänomen aiifzufassen. 

Diis IlnzutrefFendo dei obigen Eikhuungcii kann liioi nui an ein paai Beispielen eihiuteit 
weiden Dass das iiaclitliche Miiiunum ein i edles Minimum ist, tui das eine besondcio Uis<iche ge- 
bucht weiden muss, und dass es nicht bloss die natürliche Druckcibnalime /wischen den beiden B.iio- 
meteimas-imis ist, etwa noch duich den Taulall verstaikt (Renou), zeigen die Beob*iehtungen auf 
den oßenen Ozeanen Das nächtliche Minimum ist liier sein ei lieblich und giebt dem Nachmittags- 
minimum wenig nach, ja ubertnßt dasselbe noch mit zmxehmendei Bioite 


Offcnci Ozean 


■ 

Minimum | 

Maxiiniini 1 

Mittlere 

Miitloro 


1 h <i m 

41ipni 

9 h a m 

lü h pin 

Aniplitiido 

Ol dinate 

Aqiiatorial-R 

—0 74 

—1 30 

108 

Ü89 

ÜO * 

0G4 

10“ Breito 

—0 68 

— 0 98 

0 89 

075 

18 

0 54 

33 Va“ „ 

-0 64 

—0 40 

0b9 

028 

10 

0 34 


Dagegen Nukuss, Steppen von 'West-Tuikostaii 
427/ „ |_u21 1—0 48 1 071 | 0u9 | 07 | 028 

Die AnnahTne von Blanfoid und Andeien, dass das Vorm ittagsma\imum ein Roaktion^druek 
sei infolge rasehei Steigeiung der Tempeiatur und Ausdehnung der Luft, wiid de&gleieben liiiifallig 
bei Betrachtung dei G-rosse des 'Vormittagsmaximums über dem Ozean Die stuiiclhohe maximale 
■Warmezunahme ist hiei kaum 0 2*^ pi o Stunde (ganze Tagesschwankuiig auch nur 1 ^3), und doch ist 
das Vormittagsmavimmn daselbst giosser als auf der Ebene bei Nukuss, wo die rascheste Waime- 
Zunahme (8 — 9h) 2 1® betagt, also zehnmal giosser ist, die ganze Amplitude ist zu Nuku&s bei einei 


^3 Bep British Assoc 1840 Part II S 5Ö — Edinburgh Phil Jomii Vol A 1859 S. 225 —• Sitzmigs- 
hexiGhte der Wiener Akad B 43 S 121 — Proc R Soo Vol 44 S 410 May 1888 
S) 8 amh Sp rung, Lebrbuoli der Meteorologie S 336 

3) Blanford, 1 c, und Kreil, Über die thgliohon Schwankungen des Luftdruckes Doi Autor stellt 
sich den ,,aufsteigeudeii Luftstrom*' des Nachmittags als ein allgemeines gleiihzeitiges Aufstoigen der Luit iihei 
der ganzen Gegend vor, ähiilibh das Herabsinkou dei Luft am Abende Diese Voistellnng ist unnditig, ja 
uumogheli, den 'Wirklichen Vorgang findet man S 52 teschnoben Derselbe kann aber an sich keine Diuckande- 
liingen zur Folge haben 
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mittleren Tagess cliwanknng von 12° nur 0.7 mm, dagegen, über dem Ozean bei kanm lV- 2 ° Tages- 
schwankung 2 mm. Von einer unmittelbaren Beziehung der Erwärmung der unteren Schichten der 
Atmosphäre zur regelmässigen täglichen Barometerschwankung kann deshalb keine Rede sein. 

Es ist wohl zu beachten, dass die Art des Auftretens derselben über dem Ozean vor allem 
massgebend sein muss für alle Erklärungsversuche Der Grrosse Ozean allein nimmt unter 10'' nördl. Br. 
fast die Hälfte des Erdumfanges ein (ca. 140 Längegracle) und gerade über dem Ozean (und weiten 
Flachländern) tritt die Erscheinung der doppelten Barometerschwankung arn regelmässigsten auf. 

Laiüonts Methode der Untersuchung und seine Ansichten über die 
Natur der Erscheinung. Der einzige Weg, der zu einem wirklichen Yerständnis 
der täglichen Baroineterschwankung führen kann, ist deren Zerlegung in eine ganz- 
tägige und in eine halbtägige Periode. Die Erscheinungen der täglichen Barometer- 
oscillation an den Küsten, in Gebirgsthälern, sowie auf hohen Bergen weist deut- 
lich genug darauf hin, dass hier der normalen doppelten täglichen Periode eine 
Luftdruckschwankung örtlichen Ursprungs aufgesetzt ist, die offenbar der Haupt- 
sache nach nur eine tägliche Periode hat und durch periodische Verlagerungen 
von Luftmassen infolge der täglichen Teinperaturänderuuge.n verursacht wird, die 
wir später näher werden kennen lernen (Land- und Seewinde, Berg- und Thal winde, 
tägliche Hebung und Senkung der Flachen gleichen Druckes). Luftdriickperioden 
von halbtägiger Dauer örtlichen TTrsj>vnngs sind dagegen wenig wahrscheinlich 
und jedenfalls sehr geringfügig'. Es ergiebt sieb daraus der Vorteil, der durch die 
Absonderung der täglichen Periode der Druckseliwankiiug von der halbtägigen zu 
erzielen sein wird. Wir dürfen hoffen, dadurch eine tiefere Einsicht in die Nutur 
der Erscheinung zu bekommen, wenn wir die halbtägige Periode für sich unter- 
suchen können, die ja nach den Beobaehtungen in den Tropen und auf den Ozeanen 
weitaus den Hauptteil der Erscheinung ausmacht. 

Der erste, der diesen Weg konsequent und mit Erfolg heschritten hat, war 
Lamont. Er konnte, indem er die Zerlegung der beobachteten täglichen Barometer- 
schwankung in eine tägliche und eine halbtägige Schwankung für viele Orte auf der 
ganzen Erde durchführte, zeigen, dass nur der eine Bestandteil, die ganztägige Oscillation, 
örtlichen Einflüssen und zwar in hohem Grade unterliegt, während der zweite Be- 
standteil, die halbtägige Oscillation, eine ansserord entliehe Eegelmässigkeit, unab- 
hängig von Örtlichkeit, Jahreszeit und Witterung, in ihrem Auftreten zeigt, wie dies 
sonst hei meteorologischen Erscheinungen nicht vorkommt, und an die Gesetz- 
mässigkeit kosmischer Vorgänge erinnert. Er nannte dieses Glied (wegen der 
doppelten Periode) Ebbe- und Elutglied und stellte die Hypothese eines kosmischen 
Ursprungs desselben auf, während das erste Glied, die ganztägige Periode, der ört- 
lichen täglichen Wärnieschwankung zuzusch reiben ist und deshalb wie diese grosse 
örtliche und zeitliche Verschiedenheiten aufweist. 

Einige Beispiele mögen zeigen, wie durch die Zerlegung der an sich so komplizierten beobach- 
teten täglichen Barometerschwankung in eine ganztägige und eine halbtägige Periode (Trennung der 
doppelten figliobf'n O-'^cilhition) Klarheit in die Erscheinung gebracht wird. Für dieselben Orte, für 
welche obe- tS. l"! die beobaclitcte Druck.scliwankung und die Abwoiclmrigen vom Tagesmittel 
mitgeteilt worden sind, folgen hier die Amplituden und Phaseiizoiten der ganztägigen und halbtägigen 
Oscillation, in welche dieselbe zerlegt werden kann. Die einfache Methode, nach welcher dies erreicht 
wird, findet man im Anbange in ganz elementarer Weise erläutert. In den folgenden Gleichungen des täg- 
lichen Ganges ist x der veränderlielie Winkel, der pro Stunde um 15" fortschreitet, und für Mittn. === 0 
ist. Die Koeffizienten der Sinusglieder sind die Amplituden der Druckschwankung', die konstanten 
Winkel in den Klammern entsprochen den Phasonzeiten. Einer Änderung um 1" derselben, z. B. 
einer Zunahme, entspricht im ersten Gliode eine Verfrühung des Eintreffens der Extreme um 
4 Minuten, im zweiten Gliede um 2 Minuten. 


1) Lamont, Über die tägliche Osoillation des Baromoters. Sitzuiigsberichto der k. bayrischen Akademie. 
Febr. 1862. S. 89. Man hat natürlich Bchon vor Lamont die beobachtete Dmclcschwankiing in Sinnsreiheii 
aafoeloat, aber ohne daraus die entsprechenden Konsequenzen zu ziehen. 
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weiden wird Von grosserem theoretischen Inteiesse ist die Erkläinng des Moigen- 
maximums won Espy (1840), Davies (1859) und Kieil (1861), welche spatei 
H. Blanfoid wieder aufgenomnien und durch seine reichen meteoiologischen Kennt- 
nisse zu stutzen versucht hat 

Bas Piiiizip diesei Eüdaumg boiulit daiauf, dass das Baioinetei mclit immer das Gewicht dci 
Atmospluie allein angiebt, sondeiii auch als Manometer wn kt, wenn eine lascbe Biiickbteigermig 
stattfindet, die sich nicht rasch genug duich die ganze Hohe dei Atmosphäre ioitpflaiizcn kann Emo 
solche tritt nach den Genannten oin am Vormittag zui Zeit dei laschesten Tempeiatui Zunahme Bas 
Toimittagige Baiometeimaximum stellt sich duichschnittlich eine halbe bis eine Stunde und daiubei 
nach der Zeit der laschesten Wai mezunahme der unteren Luftschichten ein Es ist dei keaktions- 
diuck dei sich lasch ausdelniendon Luft Lamont hatte gegen diese Ansicht schon enige wendet, 
dass die Atmosphäre sich Ja lici nach oben ausdehnen könne, dieser Keaktioiisdi ut k also unmeiklioli 
austallen iniis&tc Blanfoid wendet dagegen ein, dass die sehr kalten oboien Schichten von giossei 
Dicke wie eine feste Umhüllung wnkcii mussten, so dass die duich den Zuwachs dei Spannung ( nt 
stehende Welle elastischei Kompiession nui langsam nach oben sich foitptlanzeii koiiue -) 

Bas Abendmaximum ciklait Blanfoid ähnlich wie Kieil duich die Hemmung, welche die 
inedeisinkende Bewegung dei Atmosphaie bei dei Abkühlung und Konti eaktion am Abend zwischen 
71i und 10h eilaliit Die Abnahme dei Bewölkung und dei Regenmenge, welche uhciall am Abend 
eintntt, und aut eine Kompiession und dynamische Eiwarmung doi Atmosphaie im Wolkeimiveau 
hmdeutet, scheint dafür zu spiechen ») 

Alle diese Erklaningeii erweisen sich als unlialtbai, sobald man die Eisclioinung 
dei täglichen Baiometcrosdllation in ihrem Auftreten auf der ganzoii Er cloboi Hache 
Ibetrachtot Der Fehler, in den alle oben genannten Autoren veif-allen sind, lag 
darin, dass sie die Erscheinung innner nui in ihrem Aiiftioten an hestiinmten 
wenigen Oiten untersucht und zur Prüfung ihrer Theoiicti horheigezogen haben 
Die er wähnten Ei khirungsvei suche wurden sich sogleich m ilner JSchwache gezeigt 
haben, ■wenn veisucht worden wnie, die tägliche Eaiornetei Schwankung als tciie- 
strisehes Phänomen aiifzufasson. 

Bcis Unzutreffende dci obigen EiLlaiuiigcn kann hiei nui an cm paai BfMSpielcu ciLiuteit 
weiden Bass das nächtliche Minimum em i edles Minimum ist, tui das eine besondci e tIis<ulio ge- 
sucht weiden niiiss, und dass es nicht bloss die natuihche Diuckahiiabme zwiselieii den beidim Baio- 
meteimavimis ist, etwa noch duich den Taufall veistaikt (Ronou), zeigen die Beohaelitungon aut 
den offenen Ozeanen Bas nächtliche Minimum ist hier sein eihehlich und gieht dimi "Nachm ittags- 
inmimiim wenig nach, ja uhörtnllt dasselbe noch mit zuiiehinender Breite 


Off die 1 Ozean. 


— 

Minimum ! 

Maximnni 1 

Mittlere | 

MiHlore 


dlianri 

4hpm 1 

9 h am 

lOhpm 

Aniplitudo] 

üidmato 

Aquatonal-Tt. 

— 0 74 

—130 

108 

ü 89 

20 

0 64 

10« Breite 

— 0 68 

—0 98 

0 89 

0 75 

18 

0 54 

337^« „ 

-0 64 

-0 40 

0 69 

0 28 

10 

0 34 


Dagegen iNukuss, Steppen von West-Tmkestan 

4272« „ I -U21 1 —0 48 i 0 71 1 0-09 j 0 7 i 0 28 

Die Annahme von Blanfoid und Andeien, dass das Voi mittag &ma\inmrn cm Roaktionsdriidv 
sei infolge rascliei Steigeiung der Toinpeiatur und Ausdehnung der Luft, wiid desgloiclicii luntallig 
bei Betrachtung dei G-iosse des Vonnittagsmaximums über dem Ozean Die stuiulhchc ma\imak‘ 
Warmezunahme ist hiei kaum 0 2« pro Stunde (ganze Tagesscliwankung auch iiiii 1 ‘'i), und doch ist 
das Voimittagsmaximuin daselbst grosser als auf dei Ebene hex Kukuss, wo die lascheste Waimc- 
zuiiahme (8 — 91i) 2 1« betragt, also zehnmal grossei ist, die ganze Amplitude ist zu Nukuss bei einei 


1) Eep British Assoc 1840 Part II S 55. — Edinburgh Phil Jouni Vol \ 1850 S. 22') — Sitzungs- 
herißhte der Wiener Akad B 43 S 121 — Proo E Soc Vol 44 S 410 May 1888 

2) S auch Sprung, Lehrbuch der Meteorologie S 336 

3) Blanford., 1 c, und Kreil, übor die tagliohou Sebwanbuiigeu des Iiuftdiuchos Der Autor stellt 
sich den ,,aurstGigeiiden Luftstroin“ den Eachmittags als ein allgememes glomhzeiiigos Aufsloigen der Luftuhei 
der ganzen Gegend Yor, ä-hnlich das Eerabsinbeu dei Luft am Abende Diese Voistellung ist umnhlig, j.i 
•unraogheh, den wirklichen Vorgang findet man S. 52 loeselirieben Derselbe kann aber an sich keine Driickande- 
liingeu zur Folge haben 
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mittleren. Tagess cliwankung von 12° nur 0.7 mm, dagegen über dem Ozean bei kaum lV- 2 ° Tages- 
schwankung 2 mm. Von einer unmittelbaren Beziehung der Erwärmung der unteren Scliicliten der 
Atmosphäre zur regelmä-ssigen täglichen Barometerseh waukung kann deshalb keine Rede sein. 

Es ist wolil zu beachten, dass die Art dos Auftretens derselben über dem Ozean vor allem 
massgebend sein muss für alle Erklärungsversuche Der G-rosse Ozean allein nimmt unter 10° nördl. Br. 
fast die Hälfte des Erdumfanges ein (ca. 140 Längegracle) und gerade über dem Ozean (und weiten 
Flacliländem) tritt die Erscheinung der doppelten Baroineterscliwankung am regelmässigsten auf. 

Laiüonts Methode der Untersuchung und seine Ansichten über die 
Natur der Ers clieiu ung. Der einzige Weg, der zu einem wirklichen Verständnis 
der täglichen Barometerschwaiikung führen kann, ist deren Zerlegung in eine ganz- 
tägige und ia eine halbtägige Periode. Die Erscheinungen der täglichen Barometer- 
oscillation an den Küsten, in Grebirgsthälern, sowie auf hohen Bergen weist deut- 
lich genug darauf hin, dass hier der normalen doppelten täglichen Periode eine 
Luftdruckschwankung örtlichen Ursprungs aufgesetzt ist, die offenbar der Haupt- 
sache nach nur eine tägliche Periode hat und durch periodische Verlagerungen 
von Luftinassen infolge der täglichen Teniperaturänderungen verursacht wird, die 
wir später näher werden kennen lernen (Land- und Seewinde, Berg- und Thal winde, 
tägliche Hebung und Senkung der Flächen gleichen Druckes). Luftdruckperioden 
von halbtägiger Dauer örtlichen Ursprungs sind dagegen wenig wahrscheinlich 
nnd jedenfalls sehr geringfügig. Es eigieht sich daraus der Vorteil, der durch die 
Absonderung der täglichen Periode der Druckschwankung von der halbtägigen zu 
erzielen sein wdrd. Wir dürfen hoffen, dadurch eine tiefere Einsicht in die Natur 
der Erscheinung zu hekommen, wenn wir die halbtägige Periode für sich unter- 
suchen können, die ja nach den Beobachtungen in den Tropen und auf den Ozeanen 
weitaus den Hauptteil der Erscheinung ausmacht. 

Der erste, der diesen Weg konsequent und mit Erfolg beschritten hat, war 
Lainont. Er konnte, indem er die Zerlegung der beobachteten täglichen Barometer- 
sehwankung in eine tägliche und eine halbtägige Schwankung für viele Orte auf der 
ganzen Erde durchfuhrte, zeigen, dass nur der eine Bestandteil, die ganztägige Oscillation, 
Örtlichen Einflüssen und zwar in hohem G-rade unterliegt, während der zweite Be- 
standteil, die halbtägige Oscillation, eine ausserordentliche Regelmässigkeit, unab- 
hängig von Örtlichkeit, Jahreszeit und Witterung, in ihrem Auftreten zeigt, wie dies 
sonst hei meteorologischen Erscheinungen nicht vorkommt, und an die Gesetz- 
mässigkeit kosmische,]* Vorgänge erinnert. Er nannte dieses Glied (wegen der 
doppelten Periode) Ebbe- und Plutglied und stellte die Hypothese eines kosmischen 
Ursprungs desselben auf, während das erste Glied, die ganztägige Periode, der ört- 
lichen täglichen Wärmeschwankung zuz lisch reiben ist und deshalb wie diese grosse 
Örtliche und zeitliche Verschiedenheiten aufweist. 

Einip^e Beispiele mögen zeigen, wie durch die Zerlegung der an sieb so koinpliiderteri beobach- 
teten täglichen Barometerschwankung in eine ganztägige und eine halbtägige Periode (Trennung der 
doppelten täglichen Oscillation) Klarheit in die Erscheinung gebracht wird. Für dieselben Orte, für 
welche oben (S. 181/182) die beobachtete Druckschwankung und die Abweichungen vom Tagesmittel 
mitgetcilt worden sind, folgen hier die Amplituden und Pb.asenzciten der jjjnnztägigen und halbtägigen 
Oscillation, in welche dieselbe zerlegt werden kann. Die einfache Methode, nucli welcher dies erreicht 
wird, findet man im Anhänge in ganz eleinentn.rer Weise erläutert. In den folgenden Gleichungen des täg- 
lichen Ganges ist x der veränebniiehe Winkid, der pro Stunde um 15^ tbrtschreitet, nnd für Mittn. = 0 
ist. Die Koeffizienten der Sinusglieder sind die Amplituden der Druckschw'ankung*, die konstanten 
Winkel in den Klammern entsprechen den Pha^iMizcitiMi. Einer Änderung um 1° derselben, z. B. 
einer Zunahme, entspricht im ersten Gliede eine Yerfrülinng des Eintreffens der Extreme um 
4 Minuten, im zweiten Gliede um 2 Minuten. 


0 Lamont, Über die täglidie O.scillation dos Barometers. SitzungsbericMo dor k. baynsclien Akademie. 
Febr. 1862. S. 89. Man hat natürlich schon, vor Lamont die beobachtote Dnioksühwanlaing in Sinu-sreihen 
aufgelöst, aber ohne daraus die ©ntsprecbondcn Konsequenzen zu ziehen. 
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Die tag^liclie Liiftdiuckscliwankung 


Grleicbuiigen des täglichen Bai ometerganges (untei nahe gleicher Breite) 

I Küste und Inland 

Valentia 022 sin (190-f-x) -|- 0 20 sm (146 4-2x) 

Kew 0 21 Sin ( 20 -i- x.) ■+ 0 24 sin (144 -f* 2 x) 

Irkutsk 0 76 &in ( 5 x) -h 0 26 sin (157 + 2 x) 

II Insel, Tliallage, Ebene 
Jersey 0 04 sin (2G2 -h x) H- 0 27 sin (144 -1“ 2 x) 

KLxgentuit 0 58 sin ( 23 -h x) -f 0 27 sin (156 4- 2 x) 

Kalocsa 0 22 sin (357 -f- x) -f 0 25 sin (137 + 2 x) 

Der so bedeutende Untei schied im täglichen Gange des Baiometeis zu Kew und Valciitia 
(s Pig 21) stellt sich hier als cm Eifckt der vei scliiedenen ganztägigen Barometerschwankung heraus, 
deren Phasenzeiten nahe um 180'’, also um 12 Stunden differieren, die halbtägige Scli-wankung ist 
ganz die gleiche Die tägliche Verlageiung von Luftmassen durch die Land- und Seewinde kommt 
hiei zum Ausdruck Bei Nacht fliesst Luit von dei See in dei Hohe gegen das Land ab und steigert 
dort den Dmck, das Umgekohite tritt bei Tag cm, die Luttraassen sind die gleiclieii, deshalb sind 
die Amplituden gleich, abei die Phascnveiten um einen halben Tag verschieden Auch Irkutsk unter- 
scheidet Sich nm duich eme sehr grosse ganztägige Schwankung von Kew, so verschieden die Lage 
ist, die doppelte Schwankung hleibt doch gleich 

Die Insel Jersey, das Gebiig-abeeken von Klagenfurt, die weite Ebene won Kalocsa haben, dei 
nahe gleichen geogi Bieite entapicchend, die gleiche doppelte tägliche Bniometerschwankuiig Dass 
m Klagentmt (s S 182) in den Beobachtungen dieselbe gai nicht melir zu finden ist, indem die 
Luftdiuokscliwankung nm em Maximum und Minimum im Laute des Tages hat, hegt, wie die Gleichung 
zeigt, dann, deiss intolge dei Thallage und starker taglichei Eiwaimung eine ganztägige lokale 
Luttdruekschwankung von so giossor Amplitude voi banden ist, dass sie die IJeineie doppelte 
tägliche Baromctei Schwankung, die dahei uiigeandeit hloibt, maskieit, völlig überdeckt Duicli die 
Zeileguiig dci beobachteten Bai ometei Schwankung in ibie penodischen Bestandteile kommt ahei 
die normale tägliche doppelte Oseillation sehr schon wieder zum Voisohein Wie verschieden 
ist die Lage der drei Oite Jeisej, Klagenfuit und Kalocsa und wie gross die Uheieiinstimmung dei 
letzteren Dagegen tiagt die ganztägige Schwankung den Stempel dei Lokalitäten, in Jeisey fehlt 
sie fast ganz, in Klagenfurt ist sie ganz abnoim staik, in Kalocsa normal Die uhei laschend grosse 
Übereinstimmung der Pliasenzeitcn (A 2 ) und Amplituden (< 12 ) der doppelten täglichen Baiometei- 
Schwankung untei nahe glcicliei Bieite abei bei sehi vei schieden er Lage zeigt noch tolgcncles Beispiel 


j Gioenwith 

B iissel 1 

UtiGcht 1 

Sal/uflon 1 

Migdeburg j 

Chenmitz j 

Eger 

Piag 

1 14?3» 

147" 

141» 

150® 

145® 

141® i 

448“ 

111“ 

i 0S3 

0 24 j 

022 

0 25 

0 23 

0 23 

0 27 

02 :! 


Del giosstc Pliascnuiitei schied 9° ist gleieli 18 m Zeitdift'erenz , abei dann stecken noch di(‘ 
IZeittcliler’ Die gleichci Ubeieiiistimmung in A 2 und a 2 zeigen auch die Oite in Obontalieii Mailand, 
Turin, Modena etc 

Die Unabhängigkeit der doppelten täglichen Baiometei Schwankung von dei Witterung, die 
zuerst Lamont nacbgewieson hat (spater Nakamuia fui Hamburg, Jesse für Berlin etc), zeugen 
folgende Beispiele 


1 

Ziiiich 

Santis 

1 Z Ul ich 1 

SäntiH 

i 

1 

dl 1 

1 Al 1 

L 

A 2 

j ^2 

L 

a2 

lieit Tage 1 

356® 

0 50 

^218® 

0 34 

149® 

, 028 

1 124® 

018 

Trübe „ j 

91® 

019 ' 

147® 

0 23 

147® i 

1 0 28 1 

1 130® 

0 20 


Die grosse Terschiedeiibeit des täglichen Ganges des Barometers an heiteren und trüben Tagen 
(s. Figur S 185) beruht also auch nur auf dei Abhängigkeit dei ganztägigen Barometerschwankung 
von der Witterung Die doppelte tagliebe Schwankung bleibt ungcaiideit dieselbe Bei heiterem 
Wetter ist die ganztägige Schwankung sehr gross, als lokalei Warmeefiekt, und hat ihre Flut (Maximum) 
am Morgen um 6h, ihre Ehbezeit, Minimum, 6h abends, an trüben Tagen, ist sie dreimal kleinei, 
und hat ihr Maximum um Mitternacht, ihr Minimum um Mittag 


1) Leyst hat in einer grossen wertvollen Aibeit den täglichen G-ang dos Baxoineters im Gebiete niedrigen 
Lnftdrnelces , m Cyklonen, und in 3 önGn hohen Lnttdiuokeb (.Anticyklonen) separat beiechnet Ich habe daraus 
■ft eitere Ergebnisse abgeleitet 

E Xeyst, Euter nobungen über den taglicheii und jährlichen Gang der meteorologischen Elemente an 
Cylclonen und Antioylvlonpn Tagen Wild, B.ep f Met B XVI Nr 8 1893. — Hann, Bor tägliche Gang 
des Barometers an heiteren und trüben Tagen Sitzungsberichte der Wienei Akad B CIV Jam 1895 S 548 etc 
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C. Die Beschreübung der beobacMeten täglichen Barometeroseillation 
auf G-mnd ihrer Zerlegung in eine halbtägige und ganztägige Periode, 
1. Beschreibung der doppelten täglichen Barometeroseillation (der 
halbtägigen Schwankung). Die doppelte tägliche Barometerschwankmig hat über 
den Ozeanen am Äquator eine ungefähr dreimal so grosse Amplitude als die 
ganztägige Schwankung, d. i. 0-92 mm gegen 0*30 etwa, und die Eintritts- 
zeiten der Maxima, die Flutzeiten, sind sehr nahe 10'^ morgens und ahends und 
jene der Minima 4^^ morgens und ahends, wahrend die ganztägige Schwankung 
im Mittel ziemlich genau um 6^ morgens ihr Maximum und um 6^ abends ihr 
Mimmum erreicht. Der mathematische Ausdruck für die gesamte tägliche Luft- 
druckschwankung am Äquator über den Ozeanen lautet daher: 

0-8 sin (0 x) “|- 0-92 sin (156-[-2x) 

Der konstante Winkel 156®, welcher die Phasenzeiteii angieht, ändert sich 
im Mittel nur wenig mit der geographischen Breite, d. i. die Flutzeit der Haupt- 
erscheinung, der doppelten täglichen Luftdrucksehwankung, bleibt in allen Breiten, 
wo dieselbe noch mit erheblichen Amplituden auftritt, konstant 10^^, die Ebbezeit 
bleibt 4^. Eine kleine Abnahme des konstanten Winkels, d. i. eine Verspätung der 
Flutzeit, macht sich aber doch bemerkbar, unter 40® ist derselbe ca. 152®, unter 
50® ca. 148® (Differenz gegen Äquator 8®=16m in Zeit). 

Die Abnahme der Amplituden erfolgt sehr nahe im Verhältnis des Quadrates 
des Kosinus der geographischen Breite. Die mitlteren Amplituden sind^): 

Amplituden der halbtägigen Barometerschwankung. 

Breite Iqu. 5o 10^ 15« 20» 25^ 30<> 35« 40^ 45o 50« 55« 60« 

Amplitude 0.98 0.96 0.92 0.87 0.81 0.73 0.65 0.55 0.46 0.36 0.27 0.17 0.09 

Jährliche Periode dieser Amplituden. Die jährliche Periode der Am- 
plituden ist höchst interessant und für die Theorie sehr wichtig. Die Amplituden ei’- 
reichen in beiden Hemisphären zugleich zwei Maxima zur Zeit der Äquinoktien, 
und ein Hauptminimum zur Zeit des Soinmersolstitiums der nördlichen Halbkugel. 

Die Amplitude ist im Dezember und Januar viel grösser als im Juni und 
Juli in beiden Hemisphären, obgleich die eine dann Winter, die andere Sommer 
hat. Die jährliche Periode ist demnach unabhängig von den irdischen 
Jahreszeiten und richtet sich nach der Stellung der Erde als Planet gegen die 

Tägliolier G-ang dos Barometers zu St. PetersBiirg Tiiid Pawlowslc im Sommer. 

Mitt. 2 4 C 8 10 Mittg. 2 4 6 8 10 

l. Cyldonent tägliche Temporatursehwankung 6.4<^, Sonnonseliemdaiier 5.5 Stunde«, Bewölkung 7.2. 

0.25 0.06 —0.13 -0.19 —0.20* —0.13 —0.05 —0.04 — Ü.Ol 0.05 0.17 0.27 

II. AnticyklonGii : tilgliche Tomperaturseliwankung 10.2«, Sonnensclieindaner 11.3 Stunden, Bewölkung 4,4. 
-0.17 —0.03 0.08 0.25 0.36 0.40 0.28 0 07 —0.19 -0.38* — O.Sö — 0.2C 

Her tägliche Gang des Barometers in den Cyklonen ist gerade der umgekehrte von jenem in den Anü- 
cyldoneu und die ganze Erscheinung sieht sehr sonderbar aus. Die Zerlegung ergiebt aber anch hier, dass mir 
die Änderung der ganztägigen Schwankung daran schuld ist: 

Täglicher Gang in den Cyklonen 0.20 sin (134 -}- x) -h 0.09 sin (111 -1- 2s:) 

Täglicher Gang in den Anticy klonen 0.37 sin (323 -j- x) + 0.07 sin (116 2x) 

Die doppelte tägliche Schwankung ist unverändert; die ganztägige Schwankung in den Cyklonen ist jene 
hei trübem Wetter nnd wie diese in der Phasenzeit recht übereinstimmend mit dem Gange an den Küsten, jene 
in den Anticyklonen entspricht der ganztägigen Schwankung hei heiterem Wetter nnd im Inlande überhaupt. 

Derart bestätigt sich aufs vollkommenste der von Lamont aufgostellte Satz, dass die doppelte tägliche 
Barometersehwankung von der Witterung unabhängig ist, selbst noch hei so kleinen Amplituden, wie nnter 
GO« Breite. 

q Aus den Mittelwerten für 11 Gruppen verschiedener Breiten vom Äquator bis 65« berechnet nach einer 
empirischen Formel. Eine rationelle Formel, welche den beobachteten Werten sehr gut entspricht, hat A, S chmi d 
aufgestellt. Sie lautet : = (0.988 — 0.573 sin^ qi) cos^ (p. 
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Sonne Die Amplituden sind auf dei ganzen Eide (auch mi Winter der nöidliclien 
Halbkugel) grosser im Perihelium als im Aplieliiim Die doppelte tägliche Baro- 
meterschwaiikung eihalt dadurch etwas von dem CbarakteT einer kosmi&eli bedingten 
Erscheinung 

Jährliche Periode dei Amplitude (a^) dei doppelten täglichen Barometeioscillation (mm) 

Abweichungen vom Jalire&mittel D 


Jan 

Pebr 

Marz 

Api il 

Mai 

Juni Juli Aug 

20° N'ordbieite 

Sept 

Okt 

Nov 

Dqz 

Jahi 

037 

044 

075 

060 

— 022 

_104 —109^ —065 

22 Sudbieite 

— 005 

024 

036 

CO 

o 

.755 

-018 

012 

028 

009 

— 026 

— 0583^ —044 —007 

Mittel tui die Tropen 

047 

048 

020 

— 012 

.670 

010 

028 

052 

035 

— 024 

_-08l3^ —076 —036 

021 

036 

028 

.011 

713 


Derselbe Gang ist aucb. noch m höheren Bi eiten dcutheh ausgeprägt 

2 Die ganztägige Bai oineterschwankung. Weder die Amplituden noch 
die Phasenzeiten zeigen eine regelmassige Änderung mit der geographischen Breite 
Die Oitlichkeit ist fm beide massgebend. Wii bähen ja noch in Bozen iiiid 
Irkutsk Amplituden von tropischem Betiage kennen geleint Die Phasenzeiteii halten 
sieh auf dem Fesllando nahe bei einem konstanten Pliaseiiwinkel 0, d h. der Eintritt 
des Maximums erfolgt um 6^ moigeus. In der Nahe des Äquators ist dies auch noch 
auf den Ozeanen dei Fall, ni bolieien Ei eiten verspätet sich auf den Meeren und 
auf den Küsten und Inseln der Emtntt des Maximums bis gegen Nachmittag 
und der Phasenwinkel hegt bei :^80^ 

Eur die Abnahme dei Amplitude mit der Bieite ubei den Kontinenten 

giebt Angot folgende Mittelweite 

Amplituden der ganztägigen Bai ometer Schwankung 

hielte 20'‘ 28« 41» 45<‘ 46» 49*^ 54° 

Amplitude 75 98 62 36 26 22 15 

Boroclinet aus 16 Sta,tioneu doi uordliolion und sudliclieu Hemisphäre — vom Aiiuatox tib gOjffon 
noidl und audl Bi Die Gluioliuitg de4 jahrliolion (ranges der Amplituden der duppelieu tUgliohoii Baroiuotoi- 
bch^^aiilvung ist iiu Mittel beider ITomispliiuen 

0 041 sin (98 2 -|- xH- 0 041 sm (297 8 + 2x) 

Die ganzjährige und die luilbpaiiige Peiiodo haben also die gloiolie Grosse (Amplitude) Dia tropischen 
Stationen allem Ins 20° nordl und budl ßi liattoii nur txuhoi dasselbe ei geben, nur mit giosaeior Amplitude) 

0 070 Bin (90 1 -t- x) -H 0 060 sin (293 4 4- 2x) 

Angüt hat dio Andeiung der Amplituden mit doi geogiaphischon Breite und deren pilirliehe Periode 
in die eine Poirael zusammeugefAsat 

( os4 <J 

a 2 — 0 92(i - cos^ q) sm (151 -|- 2x) 

(J Deklination dei Soinio, i Itadiua veotor (f geographisolie Breite 

In den Tiopoii befolgt selbst die direkt beobaclitote Baroineteischivanlvung das gleulio Gesetz, u eil 
die doppelte Scliwankung staik dominieit 

Mittleie Amplitude (Oidinate) doi beobaohteton täglichen Bai ometer schwankuiijj in den Tiopen 


Jan 

Febr 

Marz 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug 

Sept 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 


0 58 

OG‘2 

0 64 

0 64 

0 58 

l) 54 

0 H* 

0 57 

0 60 

0 62 

0 61 

0 59 

0 59 


Wie regelmässig der jllhrlicbo Gang dei Amplitude der doppelten Sg1i\\ aiikung allem, selbst nocli in liobeieii 

Breiten ist, 

, zeigt folgendes Beispiel 













Amplitude ag der doppelten täglichen Lultdruekacliwankung 





Jan 

Bebr 

Marz 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug 

Sept 

OM 

Mov 

Dü/ 

Jahr 

Mailand 

0 30 

0 35 

0 38 

036 

0 30 

0 29^^ 

0 29 

0 31 

0 32 

0 SB 

0 31 

0 29 

0 32 

Turm 

0 35 

0 39 

0 43 

0 41 

0 37 

0 

0 35 

0 38 

0 39 

0 37 

0 35 

0 34 

0 37 

Modena 

0 34 

0 39 

0 37 

0 41 

0 32 

0 30* 

0 30 

0 38 

0 40 

0 87 

0 39 

0 34 

0 56 

Rom 

0 30 

0 33 

ö 35 

0 32 

0 29 

0 26* 

0 26 

0 30 

Ü 35 

0 36 

0 33 

ü 29 

0 31 
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Doek sind die lokalen Akweickutigen davon oft sekr gross. Irkutsk unter 
52*3^ nördl. Br. hat noch 0-40 xnm, 'wahrend Santiago de Chile unter 33 südl. Br. 
in der gleichen Seehöke nur 0*15 mm Amplitude hat. 

Auf den Ozeanen sind die Amplituden der ganztägigen Barometerschwankung 
klein und nehmen rasch ab; etwa 15® 0*26, 39® 0-15, 44 — 50® 0-1 4 mm. 

Einfluss der Seehöke auf die Grösse der täglichen Barometer- 
schwankung. Nur die Amplituden der doppelten täglichen Oscillation nehmen 
mit der Höhe regelmässig im Yerkältnis zum Barometerstände ab, und erweisen 
sich auch dadurch wieder als eine Oscillation der ganzen Masse der Atmosphäre. 
Die Amplitude der ganztägigen Oscillation hingegen verrät ihren grösstenteils lokalen 
Charakter sehr deutlich dadurch, dass sie in Hoehtkälern noch ebenso stark auftritt, 
wie in den Thälern der Niederung. Die Amplitude der ganztägigen Schwankung 
zeigte vorhin auch keine strengere Abhängigkeit von der geographischen Breite. 
Der ganz verschiedene Charakter der ganztägigen und der halbtägigen Barometer- 
schwankung tritt dadurch sehr deutlich hervor, und damit auch die Berechtigung, 
ja die Notwendigkeit der Trennung der beiden Schwankungen. 



Breite ^ 

J 

1 

Höhe 1 

Luftdruck 

Amplituden 

iii 1 

Phaser 
_Aa _ 

Lzeiten 

_A2 

Eurki 

29-9« 

270 

733.8 

0-66 

0-80 

325-3 

145.5 

Simla 

311 

2155 

588-9 

0-25 

0-54 

275.4 

138-5 

Leh 

34.2 

3506 

449.3 

0-86 

0-51 

351.G 

154.3 


Eurki liegt am Fusse des Himalaya, Simla auf einem Höhenrücken, Leh in 
einem Hochthale. Daher der so verschiedene Gang des Barometers. Leh hat trotz 
der grossen Seehöhe eine sehr grosse tägliche Schwankung, grösser als jene am 
Fuss des Gebirges, Simla eine viel kleinere. Die ganztägige Schwankung erweisst 
sich so als lokalen Ursprunges. Eeduziort man dagegen die Amplituden der halb- 
tägigen Oscillation durch Multiplikation mit 760 :h (h Barometerstand der oberen 
Station) auf das Meeresniveau, so kommt: Simla Leh 

Reduzierte halbtägige Oscillation 0-83 0-70 0*86 

Man ersieht daraus, dass die halbtägige Schwankung dem Gesetze einer 
Oscillation der ganzen Atmosphäre folgt. 

Der Einfluss der Seeliöhc auf die ganztägige Barometerscliwankimg ist der IXauptsaelie nacli 
leicht zu beurteilen. Liegt die Station frei auf einer Anhöhe oder auf einem Gripfel, so geschieht folgendes. 
Durch die Erwärmung der Luftschiclit unterhalb, die sich ausdelmt und zum Teil über die Station 
erhebt, steigt der Luftdruck bei Tag und sinkt infolge deren Abkühlung hei Nacht. Diese Druckvariation 
addiert sich zu der gewöliulicheii Barometei-scbwankung. Das nächtliche Minimum, wird verstärkt, das 
nachmittägige Minimum aber mehr oder weniger unterdrückt und sein Eintreten verzögert. Das sehen 
wir in der Tabelle S. 183. Dieser Einfluss modifiziert, weil von ganztägiger Periode, hauptsächlich 
auch nur die ganztägige Komponente der täglichen Barometerschwankung. Die halbtägige wird sein- 
wenig beeinflusst. Es wird nur der Eintritt der Extreme etwas verzögert, der Phasenwinkel A 2 verkleinert, 
und die Amplitude meist etwas verkleinert, wie bei Simla zu sehen ist. Eine genauere Analyse dieser 
Erscheinung findet man im Anhänge.^ 

Befindet sieb ein Ort auf einer weiten Hocliebene, so dass die Ausdehnung und Kontraktion 
einer unteiiiegendon Luftschicht ira Laufe des Tages sieh nicht bcmerklicli machen kann, so entfällt 
die eben erörterte Wirkung. Die ganztägige Schwankung entwickelt sich je nach der Örtlichkeit 
(ist klein auf einer weiten Ebene, gross in einem Thalbecken). Die halbtägige ist der Breite ent- 
.sprechend, aber verkleinert im Verhältnis des verminderten Luftdruckes (s. Leh). 

Schlusshetr aclituD g. Die beobachtete tägliche Barometerscliwan- 
kuiig ist nach der obigen Beschrelhnng* eine Schwingung der Atmosphäre in ihrer 
ganzen Masse, die der Hauptsache nach aus der Übereinanderlagerung einer ganz- 

1) S. auch Mot. Z. 1898. S. 382 etc. oder Quart. Joiirn. R. Met. Soc. Vol. XXV. p. flO. 
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tägigen und einer halbtägigen Druckwelle bestellt, yoii welcher die letztere unter 
normalen Verhältnissen weitaus die grossere ist.^) 

Die ganztägige Welle unteiliegt sehr grossen oitlichen Storungen, so dass 
es sein schwer wii cl, den allgemeinen terrestrischen Bestandteil derselben von diesen 
Storungen zu sondern Die Haiiptui sacken dieser letzteren weiden spater in den 
Land“ und Seewinden und den Bei g» und Tlialwinden erkannt und beschrieben werden 

Die halbtägige Welle ist die Haupterscheinung und bat einen sehr gesetz- 
massigen Verlauf, wie ein solcher bei gai keiner anderen meteoi ologiselien Ei- 
selieinung wiedei zu finden ist Deshalb hat man aueli zuweilen eine (noch un- 
bekannte) kosmische Ursache für dieselbe angenommen. (Lamont, John Allan 
Brown, Plantamour.) 

Der Zusammenhang aucli dei doppelten täglichen Bai ometei Schwankung mit 
dem Torgange der täglichen Erwaimung dei Atmospliaie scheint aber doch aus 
der Art des Auftietens dei selben bestimmt liervorzugehen Dagegen scheint aller- 
dings zu spiechen, dass die tägliche Temperaturvariation in der Atmosphäre nui 
eine ganztägige Periode hat Lord Kelvin hat die Ansicht ausgesprochen, dass 
die natui liehe Periode der Oscillation der Eidatmosphaie als Ganzes eine halbtägige 
Periode sein könnte, so dass sie einer Anregung zu einer doppelten täglichen Schwingung 
viel leichter folgen kann, als zu einer ganztägigen Scliwingung Eine solche An- 
regung konnte darin zu finden sein, dass, wenn man die beobachtete tägliche Tem- 
peratui Schwankung, die ja unsjmmetiisch verlauft, durch einfache Sinuskurven aus- 
druckt, auch eine halbtägige Schwankung zum Yoi schein kommt, deieii Amplitude 
allerdings nur Amplitude der ganztägigen Temperatuiperiode ist 

Die mathematische Anal78e ergieht in der That, dass diese kleine halhtagigc 
Temperaturschwankung in der ganzen Masse der Atmosphäre eine grossem Luftdiuck- 
schwingung bewirken könne, als die giösseie ganztägige Temperaturschwankung 
Auf diese Weise konnte doch der Vorgang der täglichen Eiwärmung dei Erd- 
atmosphaie die üisaclie einer doppelten täglichen Lufidi uckschwankung sein Ein 
näheres Eingehen auf dieses schwierige Thema ist hier nicht stattliaft 


Die ^^eltero dei "beobaLliletoii tlighclien Druftlcsckwaiituiig^ lieteit wohl auch noch eine Wolle 

von «ißhistundiffGi Dauoi , die albo dieiinal im Tage abiautt, aber nur eine A.niplitude von wenigen hiindoitel 
Millimeter hat Sie ist nur theoietisoh von Interesse , weil diese kleine Araphtiicle so konstant ist und eine 
regolniäbSige jahihclie Periode hat Auch deien Phaaeuzeit ist sein bonstant 

2) Als Beispiele mögen die folgenden Oleichungen des täglichen Warmeganges dienen 
Grosser OiSean in den Tiopeu 27 7 -j- 1 1 sm (245 -f- x) + 0 2 sin (75 + 23 :) 

Lnftsehicht von lOOO m Mttchtighoit /wischen Ohir und Soimbhekgipfel (Hohe 2500 m) 

— 3 3 •+ 0 84 sm (227 -j- x) -f- 0 18 sm OM + 2x) 

'ä) M Margules, Über Schwingungen periodisch oiwäimter Luft Sit/ungsbenchte doi Wiener Akad 
Maiz 1890 Luftbewegungen in einer rotierenden Sphhroidscha.le Ebenda April 1892, Jan u Okt 1893 — 
Hann, Weitere Beiträge zu den Grundlagen emoi Theorie der täglichen Oscillation des Barometers Met Z 
1898. S 366 etc 

Grössere Arbeiten nher die tägliche Barometorscliwankung, die noch nicht citieit worden sind 
Eykatschew, La marehe dinrne du 'baromMre en Eiiasio Eap f Met T VI ISTo 10 1879 Aut 
S 93 etc. findet man auch eine gute Übersieht d.er Theorien sowie die Theorie desAntois. — J Hann, Hntei- 
snehungen tber die tägliche Oscillation des Barometers. Benkschntten dei Wiener Ahad B LV 1889 Haupt- 
zweck derselben war die Beantwortung dei zueret vom Autor aufgeworfenen Trage, oh die Amplituden dei 
doppelten täglichen Schwankung von deuPenhel- und Aphels tänden der Sonne beeinfiusst werden, was in dei 
That naehgewiesen werden konnte Der weiteie Inhalt deckt sich grösstenteils mit der wichtigen grossen 
Aibeit von A Angot. ßtude sm la marehe diurne du barotiiötre Annales du Bureau Central 1887 T I 
Später erschienen, so dass Angot noch aus meiner Arbeit den täglichen Gang einiger Oite herübernehmen konnte 
— Hann, Weitere Untersuchungen etc Denkschriften der Wiener Alcad B LIX 1892 — Derselbe Der täg- 
hehe Gang des Barometers an heiteren und trüben Tagen Sitzungsbei ichte der Wiener Akad B CIV Jum 1895 
Weitere ]!faehweise siehe Met 2 1898 S 362 



Die jährliche Luitdruckscliwaiikung. 


193 


III. Bie jährliclie Periode des Luftdruekes. 

Die jälirliclien Änderungen des Luftdruckes, wie sie sich in den Monatsmitteln 
ansspreclien, sind im allgemeinen am Äquator am kleinsten und nehmen über die 
Tropenzone hinaus zu, ohne aber in den mittleren und höheren Breiten eine "be- 
stimmte Abhängigkeit von der geographischen Breite erkennen zu lassen. Unter 
gleicher Breite finden sich Orte mit gerade entgegengesetztem jährlichen Gange 
des Luftdruckes. In mittleren und höheren Breiten sehen wir nur die eine Regel 
zumeist bestätigt, dass zur Zeit des höchsten Sonnenstandes und der höchsten Tem- 
peratur über den Landflächen der Luftdruck niedrig oder am niedrigsten ist, im 
Winter dagegen am höchsten. Über den Ozeanen verhält es sich vielfach umgekehrt. 
In den Zwischen gebieten zeigen sich die mannigfaltigsten Übergangserscheinungen. 
Da der jährliche Barometergang von den Yerlagerungen der Luftmassen aus niedrigen 
in höhere Breiten und umgekehrt, sowie zwischen Kontinenten und Meeren abhangt, 
so ist derselbe sehr vielgestaltig, und es hat kein besonderes Interesse, auf die 
Mannigfaltigkeiten desselben näher einzugehen. 

Einige Aufmerksamkeit verdienen nur die Haupttypen, deren wir etwa drei 
unterscheiden können : 

1. Der kontinentale Typus, der auf dem grossen asiatischen Kontinent 
zur grössten Entwickelung kommt. Er wird charakterisiert durch ein Luftdruck- 
maximum im Winter und ein Minimum im Sommer. Beispiele dafür sind: 

Barnaul (in Westsihirien), 53° 20' K., 83® 47' E., 161m: Januar 756.3, Juli 739.9, Schwan- 
kung 16.4, reduziert aufs Meeresniveau 18.0 mm (Jahr 749.4). — Peking, 39° 57' li6‘°28' E., 

37 m: Januar 767.9, Juli 749.2, Schwankung 18.7, reduziert aufs Meeresniveau 19.1mm (Jahr 759.3). 
— Luktschun (Gobi hei Turfan), 42° 42' N., 89° 42' E., 17 m unter dem Meeresniveau: Januar 781.7, 
Juli 752.8, Schwankung 28.9 tnm! (Jahr 766.7). 

2. Ozeanischer Typus mittlerer Breiten auf Inseln und an Küsten. Maximum 
des Luftdruckes im Sommer, Minimum im Spätherbst, zuweilen aber auch Maximum 
im Winter, z. B.: 

Ponta Delgada (Azoren), 37o45' K, 20m: Juli 766.8, Eovember 761.7*, Februar 763.5, 
April 762.4 (Jahresmittel 763.9). — B ermudas (Inseln), 32° 23' IST,, MEaxima: Januar 764.7, Juli 764.9, 
Minimum April 762.4 und Oktober 762.0 (Jahresmittel 763.5). — Sitka (Nordwestkiiste von Amerika), 
57° 3' N., 135° 19' W. : Ma.ümum Juli 759.7, Minimum November 751.2 (Jahr 755.2). Auch die 
Aleuten haben den gleichen jährlichen Barometergang. 

3. Der arktische und subarktische Typus. Im europäischen und ameri- 
kanischen Eismeer erreicht der Luftdruck sein Maximum im April oder (südlicher) 
Mai, sein Minimum im Januar oder Februar, ein zweites Maximum tritt im 
Kovemher ein. Der hohe Luftdruck im Erühling macht sieh seihst noch iu Kord- 
westeuropa bemerkhar, während gleichzeitig der Luftdruck über der Balkanhalh- 
insel sinkt, was die Witterungsverhältnisse vou Mitteleuropa oft wesentlich beeinflusst. 

Jährlicher Gang des Luftdruckes in Abweichungen vom Jahresmittel (mm). 


Jan. 

Febr. 

März 

April Mai Juni Juli August Sept. 

Nordgrönland, 80° N. 

Okt. 

Nov. 

Pez. 

—2.3 

—1.2 

1.0 

6.4 4.2 —2.0 —3.3 —2.0 —2.8 

Arktisches Nordamerika, 77° N. 

0.0 

3.4 

—0.6 

— 2.G 

—0.1 

2.0 

5.3 3.6 —0.6 —3.5 —2.7 —2.7 

Mittlere Westküste G-rönlands, 71° N. 

0.1 

3.1 

—0.8 

—4.4 

„.1.7 

1.8 

3.8 3.9 0.8 0.0 0.6 —0.3 

Europäisches Eismeer, 77° N. 

—1.0 

—0.2 

—3.7 

.--4.9 

Hann, 

—5.5 

Lelirb. 

—0.2 37 3.1 1.7 2,0 1.0 —1.1 

d. Meteorologie. 

—0.8 

CO 

T“{ 

—0.4 
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Del liochste Norden hat ein Apnlmaximum , nach Snden hin stellt sich dei höchste Druck 
eist iin Mai ein, das Maimaximum macht sich auch noch an den Noidwestkusten von Europa geltend 
Das asiatische Eismeer wird von den jahilichen Luftdiuckandeiungen über Asien heheiisclit ln 
Mitteleuropa finden sich Übergang sverhaltnisse Das kontinentale Barometciniaximum bewiikt daselbst 
ein dominierendes Maximum des Luftdruckes im 'Winter, aber das Heraufiucken des subtiopischen 
Barometermaximums im Sudwesteii \onEuiopaim Sommei macht an den Sudwestkusten den Luftdiuck 
steigen und eiliolit noch in Mittelem opa den Baromctei stand Im Heihst tiitt daselbst ein zweites 
Ähiximum des Luftdruckes em, das diiich den hohen Luftdiuck ubei SE-Europa iin Oktobei und 
Noveinhei bedingt wird Tifhs hat den höchsten Luftdiuck im Novemboi D 

Dei Einfluss dei Seeholie auf die jährliche Periode des Luftdruckes be- 
steht darin, dass im Winter der Luftdiuck auf den Hohen sinkt, im Sommer aber 
steigt. Dieser Einfluss, dei proportional mit der Seeholie wachst, setzt sich dann 
zusammen mit den allgemeinen jährlichen DruckäiideruiLgeu der betreffenden Erdstelle ; 
in grosseren Hohen uberwiegt jedoch dei erstere Einfluss meist bedeutend ^), z B . 


Ort 

Hobe 

Mininium 

Maximum 

Diftoron/ 

Gent 

St Bernhaid 
Sonnhlick 

405 

2476 

3100 

724 7 Maiz 
559 3 „ 

514 4 „ 

728 0 Jan. ii Sept 
768 5 Juli 

525 0 „ 

3 3 mm 
92 „ 

10 6 „ 

Colorado Springs®) 
Piker Peak®) 

1856 

4308 

607 1 Meuz 
443 4 Febi 

613 7 August 

459 b Juli 

66 „ 

16 2 „ 


Viertes Kapitel 

Die unregelmässigen Luftdruckscliwaiikungen Veränderlichkeit 
der Monatsmittel des Luftdruckes und mittlere und absolute Monats- 
iind Jalresextreme des Barometerstandes. 

Was wir hei den Monatsraitteln der Temperatur ei fahren haben, beobachten 
wii auch wieder bei den Monatsmitteln des Bar ometei Standes Das Luftdiiickniittel 
eines bestimmten Monats schwankt nach den Jahrgangen um den vieljahngen Duich- 
sehnittswert inneilialb weiterer oder engeier Grenzen jo nach den Örtlichkeiten 
und den Jahieszeiten Diese Schwankungen der Monatsmittel sind in höheren 
Breiten so gioss, dass sie, da der jahi liehe Gang des Baiorneters an den meisten 
Orten keine sehr grosse Amplitude hat, dieselbe ubertieffen und den jährlichen 
Gang in verschiedenen Jahren ganz verschieden gestalten können Nur auf den 
giossen Kontinenten und an einigen anderen Teilen der Erde, wo die Jahies- 
scliwankung des Barometers sehr gioss ist, oder in niedrigen Breiten, wo die „Ver- 
änderlichkeit der Monatsmittel“ klein wiid, bleibt der Charakter des jährlichen 
Ganges des Luftdruckes Jahr für Jahr im wesentlichen derselbe, sonst ist er zu- 
meist recht veränderlich, namentlich in Zwischengebieten, wie z B in dem groaseien 
Teile von Europa Wie verschieden noch in SOjahiigen Mittelwerten dei jähr- 
liche Gang des Luftdruckes in verschiedenen Perioden sich herausstellcn kann, 
dafür habe ich anderswo Kaehweise geliefert 


D Eber dea komplizierten jilhrlichen Gang des LnftcLmckes uhei Mittel- und Sudenrüpa, siebe Hann, 
Verteilung des Luftdruckes S 52—51 

2) Die Tbeoiie dei Luftdruokknderuiigeii m der llöbe unter dem Einfiuss dei TompeiatiirvanationGn wird 
spätei gegeben werden 

Eorrespondierende Luftdruekmittel 

Hann, Die Verteilung des Luftdruckes über Mittel- und Sudeniopa Wien 1887 S 112—111 



Die iinregelinässigen Liiftdnickscli'wankungen. 


195 


In Paris ist das Jamiarmxttel im Durchschnitte um 0.9 mm höher als das Jiilimittel, doch ist 
dieser Unterschied innerhalb 50 Jahren auch 23 mal negativ gewesen, das Barometer stand im Juli 
höher als im Januar, die extremen Dijfferenzcn waren 12.5 (1882) und — 9.6 (1856) *, ähnliches findet 
man für Petersburg, wo das Januarmittel um 4.2 mm höher ist als das Julimittel, aber die Differenz 
doch zwischen 22.9 (1838) und — 10.4 (1839) schwankte; selbst in Katharinenburg in Westsibirien 
(Januar — Juli = 9.2 mm) kamen noch fünf negative Differenzen vor und Extreme von 20.0 und — 5.7 mm,, 
erst in Barnaul ist das Januarmittel stets höher als das Julhnittel (Grenzen 10.4 und 24.2 mm), i) 

Aus dem Angefülirten folgt unmittelbar, wie wichtig die Deduktion der Luff- 
druckmittel eines Landes auf die gleiche Periode ist, wo nicht schon gleichzeitige 
Beobachtungen, für alle Stationen aus längeren Beobachtungsperioden vorliegen. Mit 
uiigleichzeitigen, zeitlich nicht korrespondierenden Luftdruckmitteln lassen sich keine 
Isobaren konstruieren. Bei der relativen Kleinheit der mittleren DruckdifPerenzen 
benachbarter Orte sind gleichzeitige oder auf gleiche Periode reduzierte Luftdruck- 
mittel unbedingt erforderlich für die Beurteilung der mittleren Druckverteilung- 
über einem Teile der Erdoberfläche. Die Deduktion auf gleiche Perioden durch 
die mittleren Differenzen der Monatsmittel korrespondierender Jahrgänge zweier 
Stationen, von denen die eine als Normalstation dienen kann, erfolgt aber auch 
beim Luftdruck mit einer sehr grossen Genauigkeit, weil diese Differenzen sehr 
wenig veränderlich sind. 

1. Mittlere Veränderlichkeit der Monats- und Jahresmittel des- 
Barometerstandes. Die Grösse der Veränderlichkeit wird wie bei der Temperatur 
berechnet; sie ist das Mittel der Abweichungen der einzelnen Mittel vom Gesamt- 
mittel aus einer langen Beobachtungsperiode, wobei natürlich auf das Vorzeichen 
der Abweichung keine Rücksicht genommen wird.^) 


Beispiele für die mittlere Veränderlichkeit der Monatsmittel des Luftdruckes. 


Jan. 

Febr. 

März 

April 

Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Kov. 
Nordatlantischer Ozean, 61.5®N., 12o W. 

Dez. 

Jahr 

Mittel 

5.0 

4.4 

4.3 

2.6 

2.7 2.4 2.4* 2.7 3.2 3.8 

Mitteleuropa, 49® N., 15V2° E. 

5.0 

4.1 

1.24 

3.53 

3.2 

3.2 

3.0 

2.0 

1.3 1.3 1.1* 1.2 1.5 2.0 

Südwesteuropa, 39®N., 8® W. 

2.1 

3.7 

0.66 

2.15 

2.4 

2.7 

2.6 

1.5 

1.2 0.8 0.7* 0.9 1.0 1.7 

Tropenzone, 17® Breite. 

1.9 

3.0 

0.64 

1.70 

0.5 

0.5 

0.4 

0.4 

0.4 0.4 0.4 0.3 0.4 0.3 

0.5 

0.5 

0.26. 

0.42 


Die Veränderlichkeit der Monatsmittel nimmt mit der geographischen Breite 
ab und ebenso mit der Entfernung vom Ozean (in den höheren Breiten). Die Ver- 
änderlichkeit hat eine sehr starke jährliche Periode, sie ist im Winter am grössten, 


1) Nacü A. V. Tillo, siebe Eeferat von. Koppen in. Met. Z. XXVII. 1892. S. G — 7. 

2) Ein Beispiel dafür, wie sieb die mittlere und atsolnte ’Vexänclerlielikeit mit der fortvabrendeii Zunalimü' 
der Beobacbtungsjabre ändert, mag naek den 120jabrigen BeobachtungGii zu Paris gegeben werden: 

Mittlere -und absolute Veränderlicblceit des Jannarinittels von Paris (1766 — 1885), 


Zahl der Jahre 

20 

40 

60 

80 

100 

120 

Jahro 

Mittlere Abweichung 

3.53 

3.87 

3.79 

3.37 

3.46 

3.50® 

Absolute Schwankung 

16.1 

18.2 

18.7 

1B.7 

19.4 

20.3 


Häufigkeit der Abweichungen von 

gewisser Grösse: 






Milliiu. 0—1 1—2 2—3 

3-4 

4-5 

5—6 6~7 

7—8 

8—9 

9—10 

10—12 

-f 17 9 6 

3 

0 

4 5 

1 

1 

3 

1 

— 10 11 12 

6 

4 

6 4 

2 

5 

1 

0 

Summe 27 20 18 

9 

13 

10 9 

3 

6 

4 

1 


Bei der absoluten Scbwankung ist das erste Jahr 1766 ausgeschlossen und dafür 1886 am. Endo dazu, ge- 
nomnion worden. 


13 * 
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am Sommer am kleinsten, sie ist im Dezember und Januar vielfach zwei- bis drei- 
mal grosser als im Juli, namentlich über den Kontinenten 

Eine beiläufige Vorstellung von der Abnahme der Verandeilichkeit der Monats- 
mittel des Barometerstandes mit Abnahme der geographischen Bieite gehen folgende 
Zahlen 

Breite 60 56 52 48 46 43 38 32 20« 

Mittleie Yeicindeilichkeit 3 06 2 92 2 58 2 34 195 1.80 148 100 040 

Die Veränderlichkeit der Jahresmittel nimmt von 1*1 mm auf 0 3 mm ab 
Den Einfluss dei Entfernung vom Ozean anf die Abnahme der Veränderlich- 
keit namentlich im Winter zeigen folgende Zahlen: 

Mittlere Veränderlichkeit der Winteimonate 

Arcliangel und Peteisbuig 4 7, Bogoslowsk, Katharinenhurg und Slatoust 4 0, Barnaul 2 4, 
Irkutsk 19; Nertsehxnsk 1 8 mm 

Im Sommer ist die Voranderhchkeit am Weissen Meer 2 4, im Innein von l^oidasien 11 bis 
1 0 Die Jahresmittel nehmen ab von 3 2 auf 1 3 mm 

Auch noch in subtropischen Breiten zeigt sich der Einfluss des Atlantischen Ozeans auf dio 
Veränderlichkeit der Luftdruekmittel, z B 

Mittlere Veränderlichkeit der Monatsmittel unter 39® N. ca 
Azoren 2 20, Lissabon 1 54, Palermo 1 51, Athen 140, Tiflis 1 13 

Uber den Ozeanen, namentlich über den nördlichen Ozeanen, sind die Luft- 
druekverhaltnisse sehr unbeständig von einem Jahi zum andern, auch lu der gleichen 
Jahreszeit Die Veilagerungen der Gebiete hohen und niedrigen Luftdruckes sind 
hanfig und gross Die Kontinente dagegen, namentlich der grosse Kontinent Asien, 
repräsentiert eine gewisse Stabilität der Luftdruck verteilnng, trotz der grossen 
jahreszeitlichen Druckanderungen treten doch in den gleichen Jaliresahsclmitten 
die normalen Luftdruckverhaltuisse wieder mit grosser Eegelmassigkeit ein 

Auch in niedrigen Breiten kommen zuweilen erhebliche Verschiebungen der 
Gürtel oder Gebiete hohen und niedrigen Luftdruckes vor, die zwar nicht durch 
die Grosse des Betrages der Luftdruckschwankung sieb mit jenen der höheren 
Breiten messen können, aber doch auf das Witterungsregime jener Gegenden (Dürre 
und ßegenperioden, Hitzeperioden) einen grossen Einfluss nehmen, der oft langeie 
Zeit im gleichen Sinne anhalt 

2. Die absolute Veränderlichkeit der Monatsmittel des Luftdruckes 
ist am grössten über dem nördlichen Atlantischen Ozean und seiner Umgebung 
und nimmt von da nach allen Richtungen hin ab Die folgenden Beispiele sind 
zwar nicht streng vei gleichbar, weil nicht von allen Orten gleich lange Beobach- 
tungen vorliegen, geben aber doch ein zutreifendes Bild der Yerhältmsse. 

Die grössten Unterschiede der Mittel deiselhen Monate im ‘Winter und Sommer sind 
Stykkisholm (Island), Febmar 27 2mm, Juli 9 9, Jahr 6 9 —Paris, Dezember 20 7, Juli 5 9, 
Jahr 40 — Wien, Februar 17 8, Juli 47, Jahi 31 — Barnaul, Dezembei 134, Aiigubt 61, 
Jahr 4 5 — Paleimo, Ma,iz IG 5, August 3 3, Jahr 2 9 — Lissabon, Januar 14 C, August 3 8, 
Jahr 31. ~ Funch al (Madeira), Febiuar 9 8, Juli 1 5, Jahr 2 8 — Tiflis, Febinai 12 2, Juli 2 4, 
Jahr 2 2. — Alexandrien, Februar 6 2, Juli 2 0, Jahr 15 

Die Schwankungen des Luftdruckes über dem Mordatlantisehen Ozean sind zuweilen aussei - 
ordentlich gross Im Januar 1881 war zuPonta Delgada (Azoren) die Abweichung vom Mittel — 14 0 mm, 
gleichzeitig in Stykkisholm 20 2 und noch zu Jakohsliavn in aronland, 69 2 ^7 , 13.2 JZu Ponta Delgada 
war das Luftdruckmittel (Meeiesniveau) 751mm, zu Stykkisholm 767 mm, das subtiopische Barometer- 
maximum war verschwunden und es lag nun das Luftdruckmaximum über dem Mordatlan tischen Ozean ’ 
Im November 1862 stand das Barometer in Petersburg 16 9 nana, ubei dem Mittel, im November 1853 
zu Stykkisholm 14 4 mm unter dem Mittel Das sind die grössten Abweichungen, aber innerhalb 
30 Jahren (1851/80) blos i) 


0 Eingehenderes darüber siehe in Hann, Luftdiuckveihaltnisse von Mittel- und Südeurepa S (14 — 78 
Tillo, Verteilung des Luftdruckes über Eusaland in Met Z 1892 S 7 
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3. Konstanz der Lnftdrnckdiffereiizeii. Während die Lnftdruckmittel 
selbst so yeränderlich sind, dass nach den Kegeln der Wahrscheinlichkeitsrechnung 
der wahrscheinliche Fehler eines 30jährigen Honatsmittels im Winter in Kord- 
westeuropa noch über 0*7 mm beträgt (im Sonamer 0-3 mm) und gar nicht daran 
zu denken ist, die Monatsmittel auf 0-1 mm genau zu erhalten (noch in Mittel- 
europa wären ca. 350 jährige Beobachtungen dazu nötig, für die Jahresmittel aller- 
dings nur 30 — 40 jährige), sind die Differenzen der Monatsmittel nicht zu sehr 
entfernter Orte sehr konstant, nnd eignen sieh deshalb zur genauen Ableitung 
der mittleren Druckdifferenzen, auf welche es ja in der Meteorologie haupt- 
sächlich ankommt. 

Die mittlere Veränderlichkeit der Differenzen der Monatsmittel, des Luftdruckes 
beträgt bis auf 200 km etwa rund nur der Veränderlichkeit der Monatsmittel 
selbst, hei geringen Entfernungen (100 km etwa) und ähnlicher Lage der Stationen 
ohne zwischenliegende G-ehirgsketten sinkt sie sogar bis auf der Veränder- 
lichkeit der Mittelwerte herab. Es genügt also eine ca. 100 mal oder 400 mal 
kleinere Zahl von Beobachtungsjahren, um die Differenzen der Mittel mit der- 
selben Genauigkeit abzuleiten, als die Mittel seihst erfordern würden. 

Wenn man eine Normalstation benutzen kann, welche nicht viel weiter als 
150 km von der zu reduzierenden Station entfernt liegt, so genügen zehnjährige 
Luftdruckbeobachtungen, um selbst die Monatsmittel des Winters bis auf + 
genau zu bestimmen; für die Jahresmittel kann die Entfernung über 500km betragen. 

Die Differenzen der Jahresmittel des Luftdruckes benachbarter Stationen, ge- 
währen eine ganz ausgezeichnete Kontrolle, um etwa eingetretene Änderungen der 
Aufstellung, Änderung des Barometers selbst, oder dessen Korrektion oder einer 
sonstigen Unterbrechung der Kontinuität (Homogenität) der Beohachtungsreihe zu 
konstatieren. Es sollte daher nie unterlassen werden, die Luftdruck- 
mittel auf diese Weise einer Prüfung zu unterziehen, bevor man Kesultate 
daraus ahleiten will, welche auf wissenschaftliche Präzision Anspruch erheben. 

Auf welche Entfernungen hin die Differenzen der Jahresmittel des Luftdruckes nahe konstant 
bleiben, mögen folgende Beispiele zeigen. 


Vergleichsorte 

Entf. km 

1871 

1872 

1873 

1874 

1875 

1876 

1877 

1878 

1879 

1880^ 

Budapest-Wien 

225 

4.02 

3.97 

3.98 

4.02 

3.93 

3.98 

4.04 

3.82 

3.92 

3.96 

Wien-Ischl 

220 

23.31 

.54 

.26 

.20 

.42 

.66 

.47 

.16 

.48 

.48 

Ischl-München 

160 

5.40 

.30 

.32 

.16 

.48 

.39 

.38 

.30 

.33 

.35 

Mün chen-Mari enherg 

185 

66.33 

.36 

.55 

.68 

.50 

.65 

.51 

.70 

.58 

.31 


Obgleich der Höhenunterschied München -Marienberg (Tirol, südlich der Malser Heide) über 
800 m beträgt, ist die mittlere Veränderlichkeit der Lnftdruckditferenzen doch nur 0.12 min; für Wien- 
Budapest bloss 0.044 mm. 

Die Veränderlichkeit der Differenzen der Monatsmittel ist im Winter am grössten, im Sommer 
am kleinsten. In Europa ist das Maximum der Veränderlichkeit im Winter zwei- bis dreimal so 
gross als die Veränderlichkeit im Juli.^) 

4. Beziehungen zwischen Luftdruckanomalien und Temperatur- 
anomalien über Europa. Grössere Anomalien der Luftdruckverteilung sind fast 
immer auch von Anomalien in der Wärmeverteilung begleitet. Hier sollen, nur 
einige darauf bezügliche Thatsachen konstatiert werden, deren Erklärung erst aus 
dem später folgenden sieb ergeben wird. 

Winter. Vergleicht man die zwölf kältesten und die zwölf wärmsten Winter 
der Jahre 1851 — 80 in Mitteleuropa mit den Anomalien der gleichzeitigen Luft- 
druckverteiliing über ganz Europa, so ergiebt sich, dass in elf von zwölf 

1) Näheres fiiidet inaa in meinem Buche 111)61 die Luftdruchverliültnisse von Mittel- und Südouropa.. 
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Fallea walirend sein kalter W intermonate die Differen zeii der Luftdiuckab- 
weichungexi zwischen den Quadianten NW, N, NE und den entgegengesetzten 
Quadranten (SE — SW) positiv waien, wahrend dei zwölf wärmsten Monate aber 
negativ, und zwar ist die Differenz sehr eiheblicli (NW — SE = -(-3 7, N — S 
= -[- 5*4 mm in den kalten und NW — SE = — 6 0 und N — S auch — 6*0 mni 
in den wärmsten Monaten) 

Ein auch nur relativer Druckuheisehuss (gegen den Durchschnittswert) im 
Nordwesten und Norden von Europa bedingt für Mitteleuropa kalte Winter, ein 
Druckuheisehuss im Sudosten und Süden warme Winter 

Frühling In sehr kalten Fruhlingsmonaten in Mitteleuropa herrscht ein 
grosser Druckiibeischuss (grosse positive Abweichung) im Noidwesten von Europa, 
in sehr waimeii Fruhlingsmonaten zu hoher Luftdruck im Sudosten Die Unter- 
schiede m den Luftdruekabweichungen verhalten sich wie im Winter, ein relativer 
Druckuber Schuss im Nord westen und Norden bedingt kalte Monate und umgekehrt 
warme ein solcher im Sudosten Zu hoher Luftdruck im Nordosten von Europa 
steht mit waimen April- und Maimonaten iu Eezielmng 

Sommer In den kältesten Sommermonaten steht der Luftdiuck über Mittel- 
europa zumeist unter dem Mittel, m den waimsten über dem mittleren Stande 
Zu hoher Luftdruck giebt im Sommer auch eine zu hohe Temperatur 

Was die Luftdruckabweichungen ubei ganz Europa betrifft, so ist für die 
kältesten Sommermonate am meisten charakteristisch der zu niedrige Luftdruck im 
Nordosten, dann zu hoher Druck im Nordwesten In den wärmsten Juni- und 
Julimonaten ist der Druck im Norden überhaupt zu hoch, am meisten charak- 
teristisch ist aber zu hoher Luftdruck im Nordosten von Europa, im August giebt 
mehr dei hohe Druck im Sudosten und Süden den Ausschlag für höhere Wärme 
Herbst Im Herbst steht die Luftdruckahweicliung ubei (Jcntialeuiopa selbst 
nicht mehr in einer konstanten Beziehung zum Charaktei der Temperaturabweielmng 
daselbst Dagegen ist für die kältesten Herbstmonate ein zu hoher Luft- 
druck in Nordwesteuropa chaiakteristiscli und niedriger Luftdruck im Sudosten 
Umgekehlt verhalt sich die Druckverteilung in den wärmsten Herbstmonaten Ein 
1 elativer Druckubei schuss (Differenz der Luftdruck abweich ungen im N ord westen und 
Sudosten) im Nordwesten bedingt stets kalte Eerhstmonate, umgekehrt ein auch nur 
relativer Druckuberschuss im Sudosten und Süden zu warme Herbstmonate. 

Das ganze Jahr liinduich sind für die Temperaturabweichungen in Mittel- 
europa die Luftdruekabweichungen im Nordwesten über England und dem Atlan- 
tischen Ozean am meisten entscheidend, nur im Sommer treten die Luftdriickah- 
weichungen im Sudosten Qm ihrem Unterschied gegen jene im Westen) mehr m 
den Vordergrund. Das ganze Jahr hindurch entspricht einem zu hohen Luftdruck 
im Nordwesten gegen jenen im Sudosten eine negative Temperaturanomalie über 
Mitteleuropa Dagegen bedeutet ein auch nur relativ zu niedriger Luftdiuck im 
Nordwesten einen W arm eub er schuss über Mitteleuropa ^) 

5- Barometrische Wellen, Monats- und Jahresschwankungen dei 
Emzelwerte des Luftdruckes Wenn man die kontinuierlichen Aufzeichnungen 


Hann, Xuftdiuckverteiliing ilber Europa S 5G — 63 Ahnlielie Beziebung'eii, me sie mi Voi stellenden 
zwischen den. Anomalien der Luftdruck Verteilung über Europa und den Anomalien der Wäimevertoilung kui/ 
konstatiert >rord 0 n sind, kommen m allen Oegenden der Erde in. mittleren und koberen. Breiten zur G-eltung, 
natnilicli mit ortliebeii Hoditikationen, für ■welcke besonders die gegenseitige Lage von Kontinent und Ozean 
massgebend sind 
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eines registrierenden Barometers für einen längeren Zeitraum verfolgt, so bemerkt 
man folgendes: 

Innerhalb der Tropen, namentlich in der Äqnatorialregion, schreibt der Baro- 
graph regelmässig Tag für Tag während 24 Stunden zwei volle Wellenzüge auf 
von 2 — 3 mm Amplitude (Abstand vom Wellenthal zum Wellenberg), die normale 
tägliche Luftdruckschwankung. Dabei mag sich das allgemeine Druckniveau etwas 
heben oder senken, die zwei Wellenzüge bleiben davon unberührt, auch kleine 
schärfere Druckstufen (bei Gewitterstürmen) mögen gelegentlich Vorkommen. Gegen 
den Rand der Tropenzone hin machen sich in einigen Teilen der Erdoberfläche 
gelegentlich, nicht einmal in jedem Jahre, scharfe und tiefe trichterförmige Ein- 
senkungen der Druekkurven bemerkbar, bei dem Yorühergang eines Wirhelsturmes, 
Nach dem Austritt aus der Tropenzone werden die täglichen Druckwellen immer 
mehr gestört durch Wellenzüge von längerer Periode und grösseren Amplituden, 
bis sie in mittleren Breiten schon von den letzteren ganz überdeckt werden. Die 
Luftdruckaufzeichnungen höherer Breiten lassen nur mehr selten im Sommer eine 
tägliche regelmässige Druckschwankung erkennen, sie bestehen aus ganz unregel- 
mässig einsetzenden und ablaufenden Druckwellen von zum Teil , sehr grossen Am- 
plituden und ganz verschiedener Dauer, meist von mehreren Tagen. 

Die Luftdruckänderungen höherer Breiten ■ erwecken den Anschein, als wenn 
Lnftdruckwellen, etwa analog den Meereswellen, über einen Ort in beständiger Folge, 
aber mit stets wechselnder Wellenlänge und -Höhe hinweggehen würden, und 
zwar zumeist in der Richtung von Westen nach Osten, wie aus den Aufzeichnungen 
verschiedener Orte hervorgeht. 

Diese Luftdruckänderungen sind in der That von namhaften Meteorologen 
(J. Herschel, Quetelet, Secehi, Lamont)^) als Luftwellen angesprochen 
worden, Herrmann ist in neuerer Zeit auf diese Ansicht zurückgekommen ^), 
welche den nackten Thatsachen der Barographenaufzeichnungen scheinbar am un- 
gezwungensten entspricht. 

Wenn man diese unregelmässigen Luftdruckschwankungen zunächst rein statistisch 
untersucht, so gelangt man zu folgender Charakteristik derselben: 

Der natürlichste Vorgang, die einzelnen Druckwellen auf Grund der Baro- 
graphenaufzeichnungen zu verfolgen, in Bezug auf ihre Länge (Dauer in Stunden) 
und Höbe (Amplitude), ist bisher wohl wegen der damit verbundenen Mübe bei 
scheinbar geringem Interesse selten eingeschlagen worden. 

Lephay bat am Kap Horn 55 südh Br. (1883/84) folgende Ergebnisse 
erhalten : 


Quetelet, Des ondes atmoaplieriq.ues. Annuaire Met. de la Drauce pour 1852. T. 4. pag. 113. — 
Secclii, Comp. read. T. 47. pag. 505. — Lamont, üesultate aus den an. der Kgl. Sternwarte veranstalteten 
meteorologischen Untorsucliungen. Abhandl. der Kgl. Akad. d. WissenBcliaften. B. VIII. 1. Ahteilnng. ,,Da 
in der Luft grosse Wellt'n analog den Meereswellen, sich fortpflanzen., so ist der Bruck der Luft steten Ände- 
rungen unterworfen und erbebt sieh, wenn ein Wellenberg herankommt, langsam über das Eittal. In solcher 
Weise liann das Barometer bis 15 mm über und 25 mm Tiiiter den mittleren. Stand kommen. Es ist hemerkens- 
wert, dass die extremen Abweichungen vom Mittel nach oben und unten ungleich sind, und es folgt daraus, 
das.s die Wellenberge länger, aber weniger hoch, die Wellenthäler kürzer, aber von grösserer Tiefe sind.“ 

■^) Herr mann, tiher die Bewegungen, insbesondere die Wellen des Luftmeeres. 'Versammlung Deutsch. 
Naturforscher. Wien 1894. S. 42—50. Herr mann stützt seine Anschauungen auf mathematisch-physikalische 
Erwägungen. 

Man müsste sich auch verständigen über die untere Grenze der Bruckänderungen , welche noch in 
Rechnung zu ziehen sind, da auch die kleinsten Modulationen wohl nicht berücksichtigt werclen könnten. 
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Jahreszeit 


Atmosphärische Wellen am Kap Hoin. 

Zahl der Mittlere Dauer in Stündliche Andemng 
Wellen Hohe Stunden des Barometers 


Fmhling und Sommer 

85 

8 8 mm 

52 

Herbst und Winter 

(61) 

115 „ 

68 


Luftdruckanderungen von 1-5 mm pio Stunde waren häufig^) 


0 34 mm 
0 34 „ 


L Deeroix zog nui die Diuckwellen von mindestens 5 mm Anstieg und 
Abfall in Eechnung und erhielt für Paris im Mittel 1883/92 folgende mittlere 
Dimensionen der Luftdruckwellen (nach den Aufzeichnungen eines Barographen). 



Mittlerer Betrag 
des 

Steigens | Fallens 

Bifterenz 

Dauer in 

Steigen 

StimdeE 

Fallen 

G-cinzo 

Dauer 

Mittlere 

And 

Steigen 

tumHioliB 

Brnng 

Fallen 

Winter 

17 6 

—17 1 

34 7 

59 

56 

115 

0 30 

—0 31 

Friilüing 

14 5 

—14 3 

288 

63 

64 

127 

0 23 

— 0 23 

Sommer 

11b 

-119 

23 5 

62 

64 

126 

019 

—0 18 

Herbst 

151 

—16 3 

dl 4 

61 

61 

122 

0 25 

—0 28 

Jahr 

14 8 

—14 9 

29 7 

61 

61 

122 j 

0 24 

— 0 25 


Diese Zahlen ‘geben eine Voistellung von dei mittleren Grosse und Lange 
der grösseren Luftdruckwellen Die mittleie Lange derselben betiagt ca 5 Tage 
hei einem Abstand vom Wellenthal zum Wellenheig von ca 30 mm, die extreme 
mittlere Jahresschwaukung war 39-7 mm Im Winter sind die Druckschwankuiigen 
am grössten, im Sommer am kleinsten 

Em 'beiläufiges Hass für die Schwankungen des Luftdruckes in kuizorei Zeit 
bieten die neiieilich yielfach m den Publikationen der stnndlielien Luftdruckauf- 
zeicbnungen enthaltenen unpoiiodischen täglichen Druekandei ungen, d i 
die Monatsmittel aus den Differenzen des höchsten und tiefsten Barometerstandes 
eines jeden Tages Dasselbe ist wohl zu unterscheiden von der Amplitude der 
peiiodisehen mittleren täglichen Barometerschwankung, d i dem Unterschiede zwischen 
dem höchsten und niedrigsten Stundenmittel des Monates Nur in den Tropen 
Men diese Differenzen nahe zusammen, da der höchste und tiefste Baiomotorstaiid 
des Tages stets auf die gleichen Tageszeiten fallen 

Die folgende kleine Tabelle, die zum grössten Teile mit Hilfe der Eigebnisso 
dei internationalen Polarexpeditionen 1882/83 zusammengestellt worden ist giebt 
eine Yorstelkng von den durebselinittlicheu täglichen aperiodischen Dmckscliwan- 
kungea unter verschiedenen Breiten und in verschiedenen Teilen der Erde Die 
Zahlen für Wien, Bukarest und Tiflis beziehen sich auf das Jahr 1895 

Die grösste Unruhe der Atmosphäre finden wir in den höheren Breiten der 
sudhchen Hemisphäre, auf Sudgeorgien schwankt der Druck im Heibst duich- 
schnitthch taglieh um 9 mm, fast entsprechend dem Tagesmammum des ganzen 
a res in liäis Winter und Sommer ist d.oit die foitwahrende Agitation dei 
Atmosphäre gMi gross In den Zirkumpolaigegenden der noidlichen Halbkugel 
sind zwar im Winter die taghchen Diuckschwankungen ebenso gross, namentlich 
im Gebiete des nordatlantischen Ozeans, aber im Sommei sinken die Schwankungen 
aut die Ilaltte herab, wodurch das Jahresmittel wesentlich kleiner wird. Ssagastyr 
Lenamundung zeigt noch die kontinentale Buhe dei Atmosphäre, trotz der 
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TTnperiodische tägliche 

Maximum 

Ort 

Breite 

Barometerschwanlcung 

an einem 



Jahr 

Winter 

Sommer 

Tage 

Südgeorgieii 

54‘>31'S. 

8-0 

8'8') 

7-2^) 

61*3 

Kap Horn 

56» 31' S. 

6«8 

7.30 

e-e^) 

22*7 

Jan Mayen 


5-7 

94 

24 

36*7 

Kt. Rae 


5-2 

6*7 

3.4 

26*8 

Spitzbergen 

7^^ 28' N. 

4.7 

7-3 

2*9 

25*6 

Sodankylä 

67<^27'N. 

44 

71 

2-8 

22*2 

Kt. Conger 

S1<^4:4'N. 

4.3 

6*3 

3*0 

21*7 

Ssagastyr 1 

73° 23' IST. 

4.2 

45 

3*8 

19*1 

Wien 

4:8n5']Sr. 

3.7 

45 

2*7 

15*0 

Bukarest 

440 25' 

36 

45 

2*6 

13-0 

Tiflis 

41^3'^. 

3-5 

3.8 

3*0 

10*1 

Lissabon 

SBMS'K. 

2.9 1 

3-5 

2*1 

— 


liohen Breite und Meeresnälie. Die Abnahme der mittleren täglichen Druckschwan- 
kxingen mit der Breite ist sehr unbedeutend, es macht sich in niedrigen Breiten 
die periodische tägliche Barometerschwankung geltend, welche sich zu den un- 
periodischen hinzuaddiert. Deshalb nimmt die gesamte tägliche Druckscliwankung 
bis zum Äquator hin kaum mehr ab. Dagegen zeigen die grössten Tages- 
schwankungen den Einfluss der Breite in auffallendster Weise. Unsere Zahlen 
sind allerdings noch kein strenges Mass dafür, weil sie nur je einem Jahrgange 
entnommen sind, also der zufällig ruhige oder bewegte Charakter desselben noch 
grossen Einfluss auf sie hat. Da die unperiodischen Liiftdruckschwankimgen fast 
stets mehr als einen Tag umfassen, so sind die obigen Differenzen auch nur Bruch- 
stücke der wahren Druckwellen. Trotzdem ist es bedauerlich, dass sie nur für 
sehr wenig Orte berechnet vorliegen. Will man eine allgemeine Übersicht erlangen 
über die Verteilung der unregelmässigen Barometerschwankungen auf der Erd- 
oberfläche nach der geographischen Breite und nach örtlicher Lage (ob kontinental 
oder ozeanisch) , so erübrigt nichts, als die Unterschiede des höchsten und tiefsten 
Barometerstandes in jedem Monate dazu zu verwenden, also dieMonat ssch wankung 
des Luftdruckes, obgleich natürlich auch diese vielfach willkürlich abgeschnitten 
und dadurch verkleinert wird , wenn gerade eine grosse Druckwelle von einem 
Monat in den andern ühergreift. Dazu kommt noch, dass von den meisten Stationen 
keine kontinuierlichen oder stündlichen Barometeraiifzeichnungen vbrliegen, sondern 


q Das Maximum fällt Mer auf den Herlist, das Minimum anf das Frülijalir, wenigstens war es September 
1882 bis August 1883 so. 

2) Fiuland. 

3) P. Coeurde vacliG liat aus dom Bulletin international die mittleren Änderungen des Baroraetexstandes 
von einem Morgen zum näclistoii im Mittel des Januar aufgesuclit 11882 — 1887). Er fand: 


Mittlere interdiurne Änderung des Barometers im Januar. 



Canaren 

Tripolis 

Lissahon 

Palermo 

Brindisi 

Lorient 

Paris 

Wien 

Odessa 

Valeiitia 

Berlin 
Warschau ! 
EieAv 

Hebriden 

I Skudesnäs 
Wisby 
Moskau 

BodÖ 

Haparauda 
j Archangel 

Mittl.Sebwaukg. 

2 mm 

3 mm 

4 mm 

5 mm 

G mm 

7 mm 


Annuaire de la Soc. Met. de Eranco 1887. S. 287. 

Es wäre aehr wüiisclienswort, Avenn diese Differenzen, also die unperiodischen Tagesscliwanlcungen, vou 
allen Stationen publiziert würden, von Avolelien die Ergebnisse stündlicher Aufzeiclinungen veröffentliclit werden. 
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zumeist nur von drei fixen Terminen pio Tag, wodureli die Grosse dei Diuck- 
sehwankiing gleichfalls etwas verklemeit wiid, da die absoluten Extreme zumeist 
nicht gerade zu den Beobaehtungsteimmeu eintreten werden ») 

5 Die mittleren und extiemen Monatss cliwantungen des Baro- 
meters Wenn man in jedem Monat den höchsten und tiefsten Stand des Baio- 
meters aufsucbt, dies fm eine längere Reihe von Jahien thnt, und dann aus diesen 
höchsten, sowie den tiefsten Standen eines jeden Monats die Mittel bildet so 
erhalt man die mittleicn Monatsextreme des Luftdruckes, deren Diffeienz die mittlere 
JMonatsscliwankung repiasentieit 

Ausserdem schreibe man den lioclisten und den tiefsten Barometei stand eines 
jeden Jahres heraus, und nehme aus diesen absoluten Jahresextremen einer längeren 
eihe von Jahrgängen das Mittel Dieses Mittel leprasentieit die mittleie Jahres- 

Schwankung des Luftdruckes, die fast stets giosser sein wird, als die grösste Monats- 
sciiwankuiig ^ 


Paris. 

Jan 

70 2 

37 7^ 


Fehl 
69 1 
39 9 


Maiz 
08 0 
38 4 


Mittleie Monats- imd Jaliiesextreme des Luftdruckes (1809 1880) 

Seeliohe 67 4 m 700 mm -h 

Apnl Mai Jnni Juli Aug Sept Okt Nov Dez Jalii 

100 it? 68 1 69 2 7J0 

40 0 44 1 46 4 47 4 45 9 43 g 39 3 33 1 33 3 30 0 

Mittleie Monats- und Jalirossdiwaukuiig 

32 5 29 2 29 6 2 ') 2 20 4 18 0 16 7« 18 2 21 5 27 2 30 0 30 9 43 0 

Diese Zahlen zeigen den allgemeinen Charakter der um egelmassigen Barometei- 
schwankungen Sie Laben ein Maximum im Winter und ein Minimum im Sommei 
ersteres ist ca doppelt so gross als letzteres (m höheren Breiten) 

Die Barometermaxima sind im Winter am höchsten und nehmen gegen den 
bommei hm ab, die Baiometerminima sind im Winter am niediigsten und werden 
im Sommer Loher, also beide Extreme schwachen sich ab und daraus resultieit 
die J\leinheit dei Monatsschwankung im Sommer 

Die mittlere JaLrosschwankung des Luftdruckes zu Paus betiagt 43 0 mm 

Monatssehwankimg, da die absoluten 
Maxima und Minima nicht immer in den gleichen Monaten emtieten. Ton der 
Abhängigkeit der mittleren monatlichen und jährlichen Luftdiuckscliwankung von 
•der geographischen Breite mögen folgende Beispiele eine Voistellung geben- 


Extrom? H Meyor go/eigl h„l Uier den U.iteisok«a d« ^vabo.l 

rirrorrl“? ».ttlo^en Bre.te„ de, alten EontLels d« lu.eg nr 

Dafe afeh r r T r ^ -iioMaxima, anf eistere kommen etwa i/, dm ob.gon Differeiu 

stiinilan i -u l ^ ^ Barometerinaxima mi 6 die Miuiuia trotou am häufigsten zu doii Wende- 

selbst mittrier^**! nuttlolo Ditterenz, soadom anok die mittleron Monatsextiemo 

J lelfrirfl, :it tetoH -^-ma emes 90, loa Monate,, 

absoluten Monate- und Jak.osextrmne m.tgoteilt, d k den nboikaupl 
WTgl kjfnnrt aii™ r ™>‘ J^Uigangen Diese Zahlen mnd wenig 

WeCnen- mittleren Monats- und Jahxesextreine 
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Mittlere Monats- und Jakresschwankung des Luftdruckes. 



Petersburg 

1 Wien 

1 Palermo 

1 Alexandrien 

j Calcutta 

Batavia 

Breite 

59^56' 

48M2' 

38» 6' 

! 31« 12' 

22« 

6« 

Winter 

40-5 

28.2 

21-9 i 

14-7 

' 94 

6-6 

Sommer 

! 21-8 

17.3 

10-1 

( 3.7 

1 10-2 

6-0 

Jahr 

56-5 

40.7 

30-9 

22-8 

(fehlt) 

8-7 


In diesen Zahlen tritt die Abnahme der unregelmässigen Luftdruckschwan- 
kungen mit der Breite sehr klar hervor. La in den Tropen die regelmässige täg- 
liche Barometerschwankung 2 — 3 mm beträgt, so ist die wahre unperiodische Luft- 
drucks chwankmig noch um diesen Betrag kleiner und beträgt unter dem Äquator 
wohl nur 3 — 4 mm. Das Jahresmittel der Monatsschwanknag des Barometers ist 
in Südasien unter 22 ^/ 3 ® etwa 9*5 mm, unter 6 ^ Breite 6'3 mm, wovon noch 
2 — 3 mm auf die periodische tägliche Luftdruckschwaiikung kommen. 

Neben der geographischen Breite hat aber auch noch die kontinentale oder 
ozeanische Lage eines Ortes einen sehr grossen Einfluss auf die Grösse der un- 
peidodischen Luftdruekschwankungen. Über den Ozeanen sind die Lnftdruck- 
schwankungen viel grösser als über den Kontinenten, selbst Binnenmeere vergrössern 
schon die unregelmässigen Barometerschwankungen. 


Einfluss der Ozeane auf die Grösse der unregelmässigen Barometerschwankungen 
unter ca. 51 und 38® nördl. Br. 



Valeniia 

Prag 

Semipala« 

tinsk 

Nert- 

sdiinsk 

Azoren 

Lissabon 

Athen 

Peking 

.Breite 

51« 54' 

50« 5' 

50«24' 

51« 17' 

38.2»N. 

38« 43' 

37«58' 

39« 54' 

Länge 

10«18'AY. 

14«25' E. 

80« 13' 

108« 51' 

27«W. 

9«8'W. 

23«43'E. 

116« 28' 

Winter 

39-5 

294 

27-0 

213 

28-5 

22.5 

20.9 

20-2 

Sommer 

254 

1 163 

16-3 

1 16-3 

14-0 

104 

9-7 

1 134 

Mittel 

33-8 

234 

23-1 

20-8 

1 20-9 

17.3 

15.0 

18*0 

Jahres- 

Schwankung 

57-0 

39-2 

42-7 

364 

j 

j 39-5 

1 

83-5 

28>7 

374 


Die Abnahme der monatlichen Luftdruekschwankungen vom Ozean landein- 
wärts tritt in diesen Zahlen sehr deutlich zu Tage, namentlich im Winter. Peking 
am Ostrande des grossen Kontinents hat wieder grössere Schwankungen als Ost- 
europa unter gleicher Breite. Die auffallende Grösse der Jahresschwankung daselbst 
wird durch die grosse jährliche Lruckschwankung bedingt, die in der unperiodischen 
Jahresschwankung mit enthalten ist und die sich auch in Semipalatinsk und Nert- 
schinsk ebenso bemerkbar macht. Sehr auffallend machen sieh die grossen Lruek- 
schwankungen über dem Ozean auf den Azoren bemerklicli, trotz der niedrigen 
Breite. Auch in dieser Tabelle zeigt sich wieder sehr eindringlich die Unruhe des 
Luftmeeres über den Ozeanen gegenüber der grösseren Ruhe desselben über den 
Kontinenten. 

Koppen hat folgende genäherte Mittelwerte für die unregelmässigen monat- 
lichen Luftdruckschwankungen unter verschiedenen Breiten über Ozean und Kon- 
tinent abgeleitet: 


1) S. Met. Z. 1893. S. 477. 

2) Über die grossen unperiodisclien Drndcändennigen zu Ponte Delgada auf den A-zoren siebe Met. Z. 
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Mittleie monatlicLe Bai ometerscliwanknng untei yerschiedenen Breiten 
dei noidhelien Halbkugel. 


Breite 

80 

70 

60 50 40 

A Wmtei 

30 

20 

10" 

Aqu 

Ozean 

34 

40 

54 38 29 

Ib 

8 

4 

3 

Kontinent 


29 

31 25 18 

B Sominei 

13 

9 

6 

4 

Ozean 

18 

25 

28 25 16 

9 

0 

4 


Kontinent 

— 

18 

19 14 12 

10 

7 

5 

4 


Die Abbangigkeit der Grosse der unregelmässigen Lxiftdmckscliwankungen 
yon der geogiuplnsclien Breite ist eine höchst bemeikens werte Erscheinung, deren 
Erklärung dei sog dynamischen Meteorologie (der Lehre von den Bewegungs- 
ei sclieinnngen der Atmosp bare) voibehalten bleiben muss Die obigen Zahlen wachsen 
vom Äquator bis gegen 60*^ Breite ungefähr mit dem Quadrat des Sinns dei geo- 
graphischen Breite. 

Koppen hat auf einer Erdkaite Linien gleicher Monatsscbwaiikung des Luft- 
druckes im Winter eingezeichnet. Man hndet auf deiselben eine Gegend giosster 
atmosxjbariseher Unruhe in der Umgebung von Island im Nordatlantischen Ozean 
Die „isoharometrischcn Linien“, wie sie Kamtz genannt (und auch zuerst zu kon- 
struieren versuclit hat m seinem Lehrbuch 1834), senken sich über dem Atlan- 
tischen Ozean von Osten nach Westen, d h Noidameiika hat unter gleicher Bieite 
grossere monatliche Dnickschwankiiiigen als Europa, was auch schon Klimtz go- 
lunden hat Uber dem Noidpacifisdicii Ozean scheinen unter gleicher Bieite die 
Luftdruckschwankungen wesoiiilicli gciingei zu sein, als über dem Noidatlantischoii 
Im allgemeinen finden wii in den Gegenden des niedrigsten Luftdiiickes auch die 
grössten unrogelrnassigeii Druckscliwankungen ^ ) 

Die Karten dci Veiteilung des Luttdiuckes ub<‘i dein Atlantibclion, Pacilisclicn und ludisdicu 
Ozean des Meteoiol Coimeil (s S 170) eiithalteii auch 4 K«xrtcii dei niittlcicii JMonatssclnvafiknn^ 
des Baionieteis ubei dic&cn Ozeanen ini Febiuar, Mai, August und Koveinboi Die Kait(‘ tui den 
Pehiuai (Wmtei dpi nördlichen llomibpliaip) zeigt ubci dem Noidatlaiiti&clien Ozean cm OebietgioHstcn 
Monatsscliwankung von 51 mm zwiselien Meulundland und Island, 25 uixtei ca 13 untei 20^^, 
mm unter 10°, nn Sudatlaiitischen Ozean 0 mm untci 20", 25 mm uniei 40", 38 mm unter 55'^ sudl Bi 
Ubei dem Kordpacitisehon Ozean sind die Diuekschwankiingon viel Memei, das Mavimumgobiet in 
der Umgebung der Insel S Paul bat nui 41 mm 

Emen beiläufigen Veigleicli der Diuckschwankungcii im PVbruai ubei dem Atlantischen und 
Pacifischen Ozean gevalnen iolgende Xalilon-) 


ßieite 

50 

40 

30 

20" N 

Atlantische! Oze.ui 

51 

38 

19 

13 imn 

Grossoi Ozean 

36 

25 

6 

<6 „ 


Iin August ist die mittlere Monatsscbwaiikung; ubei dom Koidatlan tischen Ozean bis gegen io" 
lieiab 25 mm und 0 mm untei 20", ubei dem SudatUntisclien Ozean 9 mm unter 10°, 25 mm untei 45", 
51 inni unter 55" sudi Br Die zwei iiiteinationalen Stationen Kap Iloin und Sudgcorgijicn graben 
iin Mittel (1882/83) tolgende mittlere Barometei scliwankungen m den viei Jaliieszciten Phuhlinff 34 7, 
Sommer 38 8, Heibst 40 9, Wintci 417, Jaliiesscliwankung 54 4 (Kap lloin 45, Sudgeorgien 04 mm) 

4 Charakteristische Unterschiede zwischen den höchsten und tief- 
sten Barometerständen und die absoluten Extreme des Luftdruckes auf 
der Erde Die mittleren, sowie die absoluten Maxima des Luftdruckes erheben sich 

U Koppen Die monatlichen Barometerscliwankuiigon, deren geogiaphiscke Verbreitung, VeranderhclilvOil 
und Bezieliungen zu andaienPhmonieneri Annalen der Hydiogiaphiö B X 1882 Mit Tafel 15, wo auch Bezug 
genommen ist auf eine altere Abhandlung von Felborg (namentlich tabellauscho Zusammenstellung der 
Barometers ohTvankurigeii) im; „Arclnv der deutschen Seowaite 1878 Ni d ) , und Met Z B XVIII 188.) 

S 7—20 Über monatliche BaiometerBchwankungen 

2) Dieselben sind, weil Schiftsbeobachtungen entnommen, nicht vergleichbar mit den Monatsschwaiihungen, 
die auf ineteoiologischen Stationen beobachtet worden sind 
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nicht so hocli über den mittleren Barometerstand, wie die mittleren und auch die 
ahsoluten Minima unter denselben hinabsinken. Die Abweichung der Maxima ist nicht 
so extrem, wie die der Minima. Die letzteren unterscheiden sich auch in der Form 
ihres Auftretens, sowie durch ihre Tiefe wesentlich von den höchsten Barometer- 
ständen. Die Barometerminima scheinen also ihrer Entstehung nach anderer Natur 
zu sein, wie die Barometermaxima. 

Folgende Beispiele dienen dazu, eine präcisere Vorstellung von dem Gesagten zu vermitteln. 

Ab weich nngen der mittleren und absoluten Barometermaxima und -Minima von den entsprechenden 
Monats- und Jahresmitteln des Luftdruckes. 



Valentia 

Wien 

Barnaul 

1 Nertschinsk 

1 Lissabon 

j Athen 


Max. 

j Min. 

Max. 

j Min. 

Max. 1 

Min. 

Max. ! 

Min. 

Max. 

1 Min. 

Max. 

Min. 

Winter 

14-9 

24-6 

!i2.3 

15-9 

13-8 

16-2 

9-4 

11.9 

8-9 

13-6 

8.9 

12-0 

Sommer 

9-8 

15-6 

6.8 

10-5 

8.4 

9-9 

7-3 

9-0 

4.7 

j 

5*7 

4-6 

52 

Jahr 

19*5 

37-5 

17-5 

123-2 

24-2 

21-6 

16.4 

19-7 


— 

13.4 

15-3 


Die Ahweicliungen der Luftdruckminima sind überall grösser als die der Luftdruckmaxima. 
Wir sehen aber auch, dass die Abweichungen der Barometerminima von den Küsten des Ozeans 
landeinwärts rascher abnehmen, als die Barometermaxima, so dass die charakteristischen Unterschiede 
über dem Kontinent geringfügig werden. Dieselben sind auch im Sommer viel kleiner als im Winter. 
Zu Valentin im äussersten Westen von Irland gehen die mittleren Jahresminima des Barometerstandes 
18 mm tiefer unter dem mittleren Barometerstand hinab, als die Jahresmaxima, in Wien ist der Unter- 
schied nur nahe 6 mm, im Innern von Asien beträgt er nur nahe 3 mm, oder wechselt sogar das 
Zeichen. 

Koppen untersuchte auch die mittleren Abweichungen der Einzelab- 
lesungen des Luftdruckes von den zugehörigen normalen Monatsmitteln. Bays 
Ballot hat in den niederländischen Jahrbüchern für viele Orte solche Ab- 
weichungen mitgeteilt. Die Linien gleicher mittlerer Abweichung für Sommer und 
"Winter (s. Met. Z. 1893. S. 244) schliessen sich nahe den „isobarometrischen“ 
Linien an. Das Maximum 12 mm liegt im Sommer bei Island, die Abweichungen 
nehmen nach SE hin bis auf 4 mm im östlichen Mittelmeer ah. Im Sommer 
hat Thorhavn das Maximum mit 6 mm, Südeuropa nur 2 mm. Auch bei den mittleren 
Abweichungen sind die negativen grösser als die positiven. Das Yerhältnis: mittlere 
Monatssehwankung des Luftdruckes dividiert durch mittlere Abweichung ist fast 
konstant 4-3, um so viele Male sind die letzteern kleiner als die mittleren Monats- 
schwankungen des Luftdruckes. 2) 

Die absolut tiefsten und höchsten Barometerstände. Da dieselben 
allgemeines Interesse erwecken, mögen einige der extremsten Fälle hier Platz finden. 
(Man vergl. auch Symons’ Münthl 7 Met. Mag. 34. Bd. S. 80. 1899.) 

Paris. 1809 — 1880. G7.4 m. Maximum 6. Februar 1821 780.9, und merkwürdigerweise im. 
seihen Jahr am 24. Dezember 713.1, gröste Luftdruckschwankung von 72 Jahren 67.8 mm. Aufs 
Meeresniveau reduziert ist das Maximum 787.2 mm, das Minimum zu Boulogne surmer soll 710.4 mm 
gewesen sein. 

Sch ottland. Am 20. Januar 189G stieg der Luftdruck zu Ochtertyre in Pertsliire auf 790.13 mm 
(Meeresniv-ean 31.108 engl. Zoll), in Fort William betrug er auch 790.1 mm (zu Glasgow 789.7 mm). 
Das ist der höchste bisher in England beobachtete Luftdruck. D Am selben Orte fiel am 26. Januar 1884 
morgens der Luftdruck auf 694.2 mm (!), zu Kilereggan 8h 30 am auf 693.9 mm.*) Das ist der 

U Die grosse positive Atweichnng des Jahresmaximunis zu Barnaul ist wohl mir ©ine Folge der Eeduktion 
auf das Meeresniveau, doch sind auch in Semipalatinsk die Abweichungen -|-23.0 und —19.7. 

W. Koppen, Die mittleren AbAveichungen der einzelnen Baronaeterahlesungen vom Normal Averte und 
deren Verhältnis zur monatlichen BarometerschAvanknng. Met. Z. 1893. B. XXVIll. S.241. 

Das Barometermaximum am 18. Januar 1882 war nur 787.1 zu S. Leonhard, Sussex und 786.9 zu London, 
das am 8. Januar 1820 zu Gordon Castle 788.5 min. S. Quart. Journ. B. Met. Soc. VIII. S. 146 etc. 

*) S. Deutsche Met. Z. B. I. 1884. S.83— 85. Vergleiche mit anderen tiefsten Barüuioteratdnden.. 
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tiefste Laftdmck, der je m England beobachtet worden ist, und die absolute Baioineteiseliwankung 
betragt daher an diesem Oite 95 9 mm 

Bemerkensweitei Weise wiederholte sich nach bloss zwei Jahien ubci England em ähnliches ganz 
exeeption eiles Baiomcteiminimum Am 8 und 9 Dezember 188G duicbzog ein tietes Barometer- 
ininimum Irland und die Iiische Sec Babei fiel dei Luftdmck zu Beltast am 8 Dezembei Ih 30 pm 
auf 695 4 mm (27 38"), noch tiefer im Neiden \on Iilaiid (walii scbeinlicli auf 693V2min) 0 

Auf dem Cunarddamiifei „Taiifa“ fiel am 5 Februai 1870 untei 2l4o westl Xj m dei Breite von 
Ijondon dei Luftdiuck auf 694 2 mm 

Eeykj avi k (Island) Am 4 Fehl uai 1824, 002 0, Maximum 23 Dezembei 1830,786 5, Schwan- 
kung 945 mm (am 23 Dezembei 1888, 690 8 mm (irit Schwei ekoriektion) 

Bei dem Wiibelstuim, dei am 22 Septeinbei 1885 ubei Falsc Point au dei Küste zu Oiis&a 
hmweggmg, sank dei Luftdiuck beim Beginn dei centralen Calme auf 689 2 mm (mit Scliweiekoirektion 
087 8) und stand noch G89 7 mm eine lialbe Stunde spatei Dies ist dei tiefste bisliei beobachtete 
Luftdiuck m Meeiesmveau **) 

Die buchsten Bai omelei stände tieteii waliiscliemlicli in Sibiiien em, sie sind abei nicht lecht 
\ eigleiclihai wegen dci unsichcien Reduktion aut das Meeiesniveau '*) 

Der höchste direkt beobachtete LuUdiuck m Wostsibiiien war wohl der zu Tomsk am Ib De- 
zember 1877, wo bei — 40 3*^0 und schwachem Sudost ein Bai omet erstand von 793 4nim heobaclitet 
vvuj.de Auf das Meerosiiiveau leduzieit, giebt dies 802 0 Da Tomsk nui 73 5 m Seoholie hat, ist 
dieses Maximum leellci als das zu Barnaul am gloielieii Tage mit 803 4 mm , für Semipalatinsk eilult 
man sogai 80b mm 

Am 13 Januar 1872 hatte Bainaul gleichtalls em Barometeima\miuin von etwas mein als 
803 mm iin iVIeeie&iuveau 

Am 23 Jaiiuai 1900 um 7 li abends wuidc wiedei zu Bainaul in 170 m Seehohe ein Baiomotei- 
btand von 789 2mni beobachtet, was im Meeresiiiveau 808 7 mm giebt — Dei höchste Bai ometei stand, 
der m dei Oase Duktschuii iimeilialb zwei Jahren beobachtet worden ist, wmi 796 0 mm 

Fui Tüi oiito (Kanada) wii d als absolutes Baroineteima\imum im Meei osniveau 7 9G mm ‘ingcgeheii 
Als aiissoi&te TjiiftdiuekextiGine in. Koiwegen 1866/95 findet man hei Mohn (Klima Tabellei 
Lufttryk 189G) Vaido 6 Febr 1895 791 8 (reduziert 792 8), Minimum 712 1 mni , Skudesnes (4 m) 785 8 
und 705 8, endlich Bergen (17 4m) 785 4 und 703 6, absolute Schwankung lund 82 mm m 30 Jahien 
Im Sommer gehen die ahsoluten Baioincteimimma m Noi wogen me untei 730 mm hei ab 
Die mittleren Jalii escvtiemc des Luitdiuckos 1873/97 (im Meeiesniveau, -walirei Luftdiuck) aut 
den Eaiocin und auf Island sind Thoishavn (Faioei) 779 9 und 715 1, mittleio Schwankung 64 8, 
absolute Extreme 789 3 (1890) und 706 7 (1873), zu Stykkishohu 782 5 und 715 4, mitlleie Schwan- 
kung 67 1, absolute Exti (‘ine 789 1 (1892) und (703 7 (1888), absolute Schwankung 85 4 (iin Jaliic 1888 80 2^) 
Als absolute Luttdi uckschwaiikiiiig ini Mociesiiiveau (abei nicht am gleichen Oite) kann man 
etwa 120 mm aniielimen 


1) Ubei dies(>8 ausaoi ordentliche Baiometoiniininiuin und die das^volbe hogleitondon Stmiao bouohtoi oin- 
geliöiid Ha» ding im QuiUterly Journ K. Mot Vol XIll 1887 Ö 201 

ln Belmullot m der 'WastlcuBte von Iiland fiel der Luftdruck von. Gli p am 7- bis 8h am den 8 um 
44 7mia, also 3 8 min pro Stundu S auch Oiol ei Tone 188() Nr 20 pag. 457 Nature, Doc, Ib 189b 
pag 150 u 157 

2j Das tiefste Minmuin zu London mr das vom 25 De/omber 1821, 711.7 mm (28 02'9, aul den Oikneys 
Inseln das vom 31. De/ombei 1865 mit 701 8 

9 Siehe Blanford in Nature Fob 12 1887. Vol 35 pag 341 Das Wasbor stieg unniitiolbai nach 

Voiubergaiig des Sturmeentiums um 6 7 in und schwonimto 2000 Haushaltungen, mit 6-10000 Menschon lort — 
Die ehen angeführten Mmima scheinen ohne St.k’worükair«ddioii /u som Durch selbe weiden die englischen Minima 
um ca 0 6 mm. erhöht, das isländische ahoi um l U dagegen vviid das Minimum von False Püint aul 087 8 mm 
ermediigt. 

Tergl Ml('t Z B XVII 1882 S 96 nnd B XXVIII 1893 S 110—111 Am 3 Januar 1893 wuido 
zu Axchangelsk 703 7 beobachtet 



III. Buch. 

Der Wasserdampfgelialt der Atmosphäre imd dessen 
Folge - Ersclieiiiungen. 

Einleitung. Der Grehalt der Atmosphäre an Wasser in Gasform, als Wasser- 
dampf, bängt in erster Linie von der Temperatur ab. Die Erörterungen über die 
Verteilung des Wasserdampfes in vertikaler und horizontaler Richtung an der Erd- 
oberfläche, sowie über dessen tägliche und jährliche Veränderungen schliessen sieh, 
daher ziemlich enge an die gleichen Verhältnisse der Temperatur der Atmosphäre an. 


Erstes Kapitel. 

Der atmosphärische Wasserdampf in Gasform. 

I. Pie Herkunft des Wasserdampfes. Die Yerduiistang. 

1. Die Verdunstung im allgemeinen. Der Wassergehalt der Atmosphäre' 
stammt zum allergrössten Teile her von der Verdunstung der Ozeane und Meere, 
welche dreiviertel der Erdoberfläche bedecken. Sekundäre Quellen für den Wasser- 
gehalt der Luft sind die Seen, Flüsse, der von Regen benetzte Erdboden, und nament- 
lich auch die Vegetationsdecke der Erde, Wald und Wiese. Die Existenz derselben 
hängt aber von der Kondensation des ozeanischen Wasserdampfes als Regen und 
Schnee ab, welchen die Luftströmungen., sowie auch der langsame aber kontinuier- 
lich wirkende Prozess der Diffusion des Wassergases in der Atmosphäre, der Luft 
über den Kontinenten zugeführt haben. 

Das Wasser verdunstet bei jeder T'emperatur, auch das feste Wasser, das Eis, 
sowie der Schnee. Die Zunahme der Temperatur steigert aber die Verdunstung, 
ebenso der Wind, weil er das von den Wasseroberflächen, vom feuchten Boden, 
oder von Vegetatio ns decken abgedampfte Wassergas wegfährt und so die Bildung 
von neuem Wasserdampf begünstigt. Da bei einer bestimmten Temperatur nur 
eine bestimmte Menge Wasserdampf in einem gegebenen Raume möglich ist (Sättigungs- 
znstaud, Maximum der Spannkraft oder des Druckes des Wasserdampfes), so erreicht 
die Verdunstung des Wassers an feuchten Oberflächen eine Grenze, sobald die Sätti- 
gung erreicht worden ist. Im unbegrenzten Raume wird diese Grenze allerdings nie 
völlig erreicht, weil der Wasserdampf durch Diffusion sich allseitig verbreitet. Aber 
diese Art der Wegführung des gebildeten Dampfes erfolgt mit grosser Langsam- 
keit, namentlich wenn schon andere Gase vorhanden sind, wie in der Atmosphäre. 
Die den verdunstenden Oberflächen nahen Luftschichten bleiben daher mit Wasser- 
dampf fast gesättigt und die Verdunstung gebt nur sehr langsam vor sich. Daher 
die Wichtigkeit der rascheren Wegführung des gebildeten Wasserdampfes durch 
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Luftströmimgeii Die Menge des in einer bestimmten Zeit verdampften Wassers 
bangt also ab: erstlich von der Temperatur der Wasseroberfläche, oder einer feuchten 
Oberfläche überhaupt, zweitens von dem Sattigungszustande des Eaunaes oberhalb 
derselben und drittens von dem Luftwechsel, d. i von der Raschheit, mit welcher 
der gebildete Wasserdampf weggefuhrt, also ein niedriger Sattigungsznstand erhalten 
hleiht, und viertens vom Luftdruck Die Verdampfungsgeschwindigkeit ist dem Luft- 
druck umgekehlt pioportional Auf gi osseren Hohen verdampft bei gleicher Tem- 
peratur und gleichei Luftfeuchtigkeit mehr Wasser als unten, und zwar im Verhält- 
nis der Barometerstände unten und oben 

Die waimen tiopischen und subtropischen Meere, welelie den grössten Teil der 
Erdoberfläche einnelimen, versorgen zumeist die Atmosphäre mit Wasserdampf Die 
Wasserdampfmengeii, welche Binnenseen und Flusse an die Atmosphaie ahgeben, 
werden leicht überschätzt gegen die von den benachbarten Meeren zugefuhrten 
Dampfmengen. Die Vegetation und feuchtes Erdreich aber sind ihrer Oberflächen- 
ausdehnung wegen wichtige Quellen der atmosphärischen Feuchtigkeit. Nasser Boden 
giebt mehr Wasserdampf ab als eine Wasseiflache, wegen semei Eauliheit und 
rascheren Erwarmung, doch ist die Wasseidampfzufuhr von nassem Boden mehi 
vorübergehender Natur 

Haughton schätzt die mittleie jährliche Verdunstung über der gesamten 
Tropenzone auf 85 engl Zoll— 216 cm (entsprechend einer Wasserliohe von diesem 
Betrage) Da aber nur dreiviertel der Tropenzonen von Meeren eingenommen werden, 
liefert dieselbe über ihrer ganzen Elachc doch nur 63 8" = 162 cm für die ganze 
Zone. In dem sehr heissen Madras betrug die jährliche Verdunstung eines Teiches 
232 cm Zu Bombay wurde die jalnhcbe Verdunstung von einei Oberfläche von 
1 engl Quadratfuss = 217 cm gefunden^), von einem Wasseneservoii von 10000 
Quadratfuss = 193 und von Seen = 159 cm (im Ma^^imum, d i im Mai, je 30, 
25 und 20 cm pro Monat) Alle diese Messungen beziehen sich auf Susswasser und 
müssen daher nach Mazelles Versuchen um 10 Proz vermindert werden, wenn sic 
auf das Meer übertragen werden sollen (Yen den Bittersecn sollen im Juli täglich 
bloss 4«5 mm verdampfen ) 

Salles Ibestiinmte in Sudfiankieieli bei Alles die ^alnliclie Yerdunstuiig von Wasseibnssms zu 
105 cm (im Juli 200 mm, Maximum 18 Juli 14mm, in der Sonne, bei geimgei Tiefe 0 5 bis 15 m)*) 
Zu. Paris ist die jährliche Tmlunstung ca 60 em Für Buigund wurden 57 cm gefunden (Rogers 
Fi cid British Raiiifall 1869 ) In England wurde die Hohe dex jahilicb verdunsteten Wasserseliiclit 
unter den einwurffieiesten Verhältnissen gemessen''') zu Cioydon 42 cm, zu Camden Square London 


1) Das Salzwasser (Moerwasser) gioht unter gleichen VerlialtmssGn etwas •weniger Wasaexdampf an die 
Luft ah, als Siisswasser Mazolle hat gefunden, dass Meerwasisei (von 3 7 Proz Salzgehalt) ■am so mehi gegen 
Süsswasser in. der Verdamp'fung zartelcsteht, je geringer die letztere ist 

Mittlere tägliche Yeidanstung (ram) Extreme 


S'ü.sswassor 

1 03 

1 60 

2 04 

2 80 

0 36 

() 4 mm. 

Meerwasser 

0 73 

1 28 

1 69 

2 40 

0 25 

5 8 

DiÄerenz 

0 25 

0 32 

0 3o 

0 40 

0 11 

0 G 

Quotient 

1 32 

1 25 

1 21 

1 17 

1 44 

1 1 


Bei zunehmender Temperatur wie hei zunehmend-er Wmdgeschwindiglceit hleibt das Meerwasser gegen 
das Süsswasser stets in. der Zunahme dex Verdunstung zui’üek (Die Verdunstung des Meerwassers und des 
Susswassers Sitzungsbelichte der Wiener Akad B CVH März 1898 ) Eine Kommission der Pariser Akademie 
hatte die Verdunstung des Meexwassers n'ui zu 62 Proz von jener des Susawassers genommen Di enl afait findet 
^961/2 Proz Comptes rendus T XCIV pag 1655 u XCVII pag 500 

2) Haughton, Sir lectures on Physical Geography pag 121—129 
S) Quarterly Journ R Met Soc. XX. S 70 
*) Cojnptes rendus T XCVII pag 347 

Siehe Symons’ Biitish Rainfall 1886 pag 14 und 1897 pag 30 Quarteily Journ R Met Soc 
Vol XVIII pag 53 
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l'iScrü, zu StratMeld Turgiss 46 cm. (IVIaximum pro Tag 4 — 6 min.) Diese Zahlen gehen eine bei- 
läufige Vorstellung von der Abnahme der Grösse der Verdunstung von den Tropen gegen die höheren 
Breiten hinauf. 

Als Extreme der jährlichen Verdunstungsmengen können wohl die Ergebnisse der Messungen 
in Alice Springs im heissen Innern von Südaustralien nahe dem Wendekreis in 590 m Seehöhe mit 
2577 mm und zu Kimberley im Innern Südafrikas in 1240m mit 2466 mm (Maximum: Dezember 307, 
Minimum: duni 109 mm) betrachtet werden, da sie in einem sehr trockenen heissen Kontinental- 
klima in bedeutender Seehöhe beobachtet worden sind. lind diese Zahlen, obgleich einwurfsfrei ge- 
messen, sind wohl jedenfalls noch zu gross gegen die Verdunstung einer grösseren Wasserfläche. 
Die Verdunstung von dem seichten Inlandsee Dake George im Innern von Neusüdwales beträgt im 
Mittel von 6 Jahren nur 104 cm. 

2. Tägliche und jährliche Periode der Verdunstung. Beide Perioden 
schliesseu sich dem Gauge der Teuaperatur mehr oder weniger genau an, die täg- 
liche Periode jedenfalls mehr als die jährliche, bei welcher letzteren auch die Vari- 
ationen der anderen meteorologischen Elemente grösseren Einfluss haben. Als 
Beispiel für den täglichen Gang der Verdunstung will ich die fünfjährigen Messungen 
zu Kairo hier anführen und mit den korrespondierenden Daten für die Temperatur 
vergleichen. Ich gebe die Mittel für die drei Monate der kleinsten Verdunstung 
November, Dezember, Januar (55-7 mm pro Monat) und für die drei Monate mit 
der grössten Verdunstung Mai, Juni und Juli (166*5 mm). 

Täglicher Gang der Verdunstung und der Temperatur in Kairo. 


Verdunstung in Millimeter pro Stunde und gleichzeitige Temperatur. 



Mittn. 

2 

4 

6 

8 10 Mittg. 2 

N 0 vember ^ — Januar. 

4 

6 

8 

10 

Mittel 

mm 

1.31 

1.10 

0.77 

0.65* 

1.50 

3.16 4.45 476 

3.95 

2.83 

1.88 

1.36 

2.31 

Temp. 

13.0 

12.0 

11.5 

10.8 * 

12.9 

15.9 20.1 21.1 

Mai — Juli. 

20.5 

17.2 

15.0 

13.2 

15.28 

min 

3 00 

1.51 

0.91* 

1.75 

4.39 

7.19 11.88 13.87 

13.47 

11.13 

7.09 

5.19 

6.96 

Temp. 

21.4 

19.3 

18.8 

20.3 

23.9 

28.4 32.2 34.0 

33.4 

30.9 

27.6 

24.3 

26.21 


Man sieht, dass Verdunstung* und Temperatur genau die gleiche tägliche 
Periode haben. 

Der tägliche Gang der Windstärke, der in Kairo sein* ausgesprochen ist (Minimum 6h morgens 1.9, 
Maximum 3h 14.0 km pro Stunde, also das siebenfache), hat natürlich auch einen Einfluss, da er 
aber auch dem täglichen Temperaturgang folgt, bewirkt er keine Abweichung von demselben. Ähn- 
lich verhält es sieh auch mit dem Gange der Luftfeuchtigkeit.. Für den jährlichen Gang gilt dies 
aber nicht.^ Man sieht auch, dass einer Temperaturzunahme von 10.3’’ im Winter nur eine Steigerung 
der stündlichen Verdunstungsnienge um 4.1 mm entspricht, in den trockenen Monaten aber einer 
Temperatursteigerung um 15.2^ eine Steigerung der stündlichen Verdunstung um 13.0 mm. Von 
November bis Januar nimmt die Sättigung der Luft mit Wasserdampf nur von 85 Proz. um 6h a auf 
46 Proz. uni 31ip ab, von Mai bis Juli aber von 79 Proz. auf 28 Proz. 

Die Registrierungen der Verdunstung zu Montpellier von Houdaille ergeben, 
dass dort die Verdunstung bei Tag im Mittel 3*9 mal grösser ist als bei Nacht, 
am kleinsten ist diese Verhältnis zahl im Februar: 2-6, am grössten im August: 4*9 
(beide Zahlen auf gleiche Dauer der Nächte reduziert). 

Der jährliche Gang der Verdunstung folgt im allgemeinen auch jener 
der Temperatur, aber nicht so genau, weil auch der Gang anderer meteorologischer 
Elemente mehr oder minder darauf Einfluss nimmt. Zu Kairo z. B. tritt das Maxi- 
mum der Verdünstung im Mai und Juni ein (170 und 175mm), während der 
heisseste Monat der Juli ist. Der Mai hat aber eine grössere Windstärke und 
geringere Luftfeuchtigkeit. Das Minimum der Verdunstung hat der Dezember (mit 

1) Dir Kairo siehe Met. Z. B. XXXIL 1897. S. 428, für Montpellier ebenda 1893. S. 431. Kairo von mir 
hereehiiet. 

Hann, Lehrb. d. Meteorolog^ie. 
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5a mm). Zu Alice öprmgs in Sudaustralien steigt die Veidunstung von 83 mm im 
Juni auf 341 mm im Januar, also um mehr als das vielfache Wahrend des 
Winters der höheren Breiten ist die Verdunstung sehr gering In Südengland be- 
tragt dieselbe im Dezember wenig uher 1 mm, im Juli 89 mm und ist im Frühling 
viel grösser als im Herbst.^) 

Will man an die Messung der Verdunstung gehen, so muss man sich vorerst 
Mar machen, was man messen will Die nachstliegende Aufgabe, die auch meist 
gestellt wird, besteht dann, durch Verdimstungsmessungen zu ermitteln, wie viel 
ein freier Wasserspiegel (ein Teich, Wasserreservoir, See) im Verlaufe einer ge- 
wissen Zeit durch Verdunstung an Wasser verliert Diese Frage lasst sich nicht 
anders mit einiger Genauigkeit ermitteln, als dadurch, dass man den Yerdunstungs- 
messer auf dem Wasserspiegel selbst schwammen lasst (oder in denselben einsenkt) 
und zwar nicht zu nahe am Dfer Die Temperatur des Wassers im Veidunstungs- 
messer muss möglichst genau mit der Temperatur dei Wasseroberfläche uberein- 
stimmen, und der Abstand des Wasserniveaus im Veidimstungsgefass vom um- 
schliessenden Gefassrand muss gering sein und möglichst konstant erhalten weiden 
Auch dann erhalt mau nur die Verdunstung von dem bestimmten Teiche etc Eine 
andere grössere oder kleinere Wasseransammlung in anderer Lage hat eine andere 
Verdunstung, namentlich ist dabei die örtliche Luftbewegung sehr massgebend 
Die Frage nach der Verdunstungsgrosse an einem bestimmten Orte überhaupt lasst 
sich allgemein gar nicht beantworten, sie ist unbestimmt 

Handelt es sieh um relative Messungen, um thunliehst vergleichbare Zahlen- 
werte für die Grosse der Verdunstung an veischiedenen Oiten, in verschiedenen 
Klimaten, so gelangt man wohl am besten zu diesem Ziele, indem man überall die 
gleichen Atmometer in gleicher Aufstellung anbringt und deren Angaben abliest, 
wie das z B. m Eussland von Wild cingefuhrt worden ist 

ISTatmlicli ist eine ganz gleichaitige Aufstellung nui angenahoit zu erieiclion, namentlich ist es 
labt uumoglich, überall die gleiche Ventilation zu haben Veischiedene Atmometer, besonders 
solche von veisclüedener Glosse (Fassungsraum fui Wasseimengen) , geben sehr verschiedene 
Verdunstungsmengen Die verseluedenc Tempeiatur, welche das Wasser annimmt, ist die Haupt- 
Ursache dei Verschiedenheit, Memo Atmometer erwärmen sieh rasch ei und geben eine giosseie Ver- 
dunstung Im allgemeinen erhalt mau zumeist eine zu grosse Verdunstung, selbst wenn das Atmo- 
meter im Schatten aulgestellt ist, wegen der höheren W as sei tempeiatur und grosseren Luittrockenheit 
gegenubei einer freien grosseren Wasserfläche Die weitaus meisten Angaben über Verdunstungsmengen 
sind ganzlieh unvergleichbar Für Russland liegen wegen Einführung gleidiei Apparate (Wildsclie 
Verdunstungswage) in gleicher Aufstellung wohl noch die am besten vergleichbaren Angaben über 
Verdunstung vor, was hei dei grossen Ausdehnung des Reiches liber sehi verschiedene Klimagobiete 
von besonderem "Werte ist Man dait sie aber nicht mit den Vcrdunstungsgiössen freier 'WassGiflachen 
an den gleichen Orten für identisch halten Am leichtesten erhält man noch Eelativzahlen fui den 
jährlichen Gang der Verdunstung, wenn das Atmometer sorgfältig bedient und abgelesen, namentlich 
dafür gesorgt wird, dass das Vcidunstungsgcfass stets gleich gefallt bleibt 

3 Die Verdunstting als Funktion der Temperatur, Luftfeuchtigkeit 
von Wind und Luftdruck. Dalton hat schon den Satz aiifgestellt, dass dieineinei 
bestimmten Zeit verdampfte Wasseimenge proportional ist dem Unterschiede zwischer 
demMaximum der Spannkraft des Wasserdainpfes bei der Temperatur derW asser 
oberflache und der Spannkraft des schon vorhandenen Wasserdampfes Bezeichner 
wir die Dampfmenge mit v, jenes Maximum der Spannkraft des Wasserdampfe! 

1) Siehe Met Z 1895 S 36, u 1896 S 279 Man findet da auch die zveckmassigo Foim dar Verdunstungs 
messung in. Adelaide und Kimberley spezieller angegeben 

2) Siebe Met. Z 1891 S 118, die zweekmässigste Form der Verdunstungsmessung, wie sie in Englan 
ubheb Uher die jährliche Periode der Verdunstung s Stelling, Jälirlioher Gang der Verdunstung in Euss 
land Wild, Rep f Met YII Nr 6, Br itzke, über denselbeu Gegenstand ebenda B XVII Nr 10 Stelling 
YerJnnstung in Tiflis Ebenda B V Nr 9 Met Z 1895 Litteraturberioht S 76 
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mit E, die scton vorhandene Dampfspannung mit e, mit z die Zeit, so ist die Yer-* 
dampfungsgesehwindigheit: dv:dz = A(E — e), wenn A eine Konstante "bezeichnet* 

Erfolgt die Yerdampfung in einem Eaume, in welchem schon andere Gase 
vorhanden sind, welche den Druck h (Barometerstand) ansüben, so ist obiger Ans» 
druck noch durch b zu dividieren. Die Verdampfungsgeschwindigkeit ist dem Luft- 
druck umgekehrt proportional. 

Dazu kommt dann noch der Einfluss der Luftbewegung, welche, indem sie 

den gebildeten Wasserdampf rascher wegführt, und so die Differenz E — e auf 

einem mehr konstanten Wert erhält, die Verdampfungsgeschwindigkeit vergrössert. 

Weilenmann und Stelling haben diesen Einfluss der Lufthewegung auf die 

Yerdunstungsmenge in Rechnung zu stellen gesucht. Sie kommen zu einer Gleichung 

von der Form : ^ _ a i ^ ^ ^ « -o /-n ^ 

dv:dz = A(b :b)(E — e) + B(E — e)w, 

wenn die Konstante A bei dem Luftdruck b bestimmt worden ist und h' der herr- 
schende Luftdruck ist. B ist eine zweite Konstante, und w die Windgeschwindigkeit. 

Weilenmann hat die empirischen Konstanten A und B für verschiedene 
Orte und Atmometeraufstellungen berechnet und gezeigt, dass man die beobachtete 
Verdunstung mit völlig zureichender Genauigkeit berechnen kann. Stelling hat die 
Konstanten A und B aus den sehr sorgfältigen stündlichen Verdunstungsbeobachtungen 
in der Sonne und im Schatten von Dohr an dt in Kukuss berechnet. Er findet 
die Übereinstimmung der beobachteten und der berechneten monathchen Verdunstung 
befriedigend, mittlerer Fehler 9 Proz. 

De Heen^) und Schierbeck ^), ebenso Aron Svensson^) filnden, dass die 
Verdampfungsgeschwindigkeit nicht mit der YV’indgeschwindigkeit direkt, sondern 
mit der Quadratwurzel derselben zunimmt. Ausserdem wächst dieselbe auch mit 
der Temperatur, ist dem Eaktor 1 at [oder was dasselbe T:To] proportional. 
Tr ab er t®) hält folgende Formel für den wahrscheinlichsten Ausdruck für die Yer- 
d ampfungsgeseh win digkeit : 

V = C(1 + at) Vw(E — e), 

der auch die Beobachtungen von Schierbeck am besten wiedergieht. 

Die Konstante C gilt für einen bestimmten mittleren Luftdruck B, für einen: 
davon wesentlich abweichenden Luftdruck h ist deshalb auch der Eaktor b : B hei- 
zufügeu. W ist die Windgeschwindigkeit. E ist die maximale Dampfspannung 
hei der Temperatur der Oberfläche der verdampfenden Flüssigkeit, e die herrschende 
Dampfspannung in dem Raume, wo die Flüssigkeit verdampft. Bezeichnen wir mit 
t die Temperatur angabe eines trockenen, mit t' die eines benetzten Thermometers, 
so ist nach der einfachsten Theorie des Psychrometers (S. 216). 

e = E — c(t — t'), somit E — e = c(t — t'), 
d. h. man kann in obiger Gleichung für E — e auch die Psyehrometerdifferenz 
einstellen. Die Verdampfungsgeschwindigkeit ist dem Temperaturunterschiede zwischen. 


1) X. W eileam ann , Die Verdunstung desWassexs. SchweizerisclieMeteorolog. Beobaclitungen. XILJahrg. 
1877. Met.Z. B.SII. 1877. S. 268, 368. 

Stelling, Über di© Abhängigkeit der VeTdnnstnng des Wassers von seiner Temperatur und der Benclitig- 
keit und Bewegung der Luft. Wild, Rep. f. Met. B. VIII. Nr. 3. Petersburg 1882. 

2) S. auch.: Bestimmung der absoluten Grösse der Verdunstung einer freien Wasserfläelae. Rep. f. Met. 
VIII. Kleinere Mitteilungen. 2. 

3) S. Naturwissensckaftliche Rundseliau. VI. 1891. S. 467. 

Sitzungaberich-t© der däniscken Akademie Kopenhagen. 1896. Nr. 1. 

Svens aon, Znr Kenntnis des Ventilations-Psychrometers. Stoekholm 1898. 

6) Met. Z. B. XXXT. 1896. S. 261. 
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einem trockenen und einem feucht gehaltenen Thermometer proportional In der 
That haben Ule und Krebs gefunden, dass das Psychrometer auch als Yer- 
dunstungsmesser benutzt werden kann. Krebs hat durch Beobachtungen am Mans- 
felder See und Plattensee spezieller eimittelt, dass einer Psyehrometerdifferenz von 
eine Verdunstungshohe von 2 mm von einer freien Wasserfläche entspricht, das 
wäre also fui 1® C Psyehrometerdifferenz eine Verdunstung von 0*0833 mm pro 
Stunde. 

Die pliysikalisehen Gresetze dei Veidamptmigsgeschwindigkeit liat Stefan abgeleitet, siehe 
Sitzungsbeiichte der Wiener Akad B LXVIII 1874 S 385 n B BXXXIII 1881 Mailieft Auszug 
in Met Z B XVII 1882 S 63 

Stefan begiundet auch, den wichtigen Satz, dass die Verdampfuiigsmenge von einer Wassei- 
eberflache nicht dein Flach enmlialt, sondern dem Umfang des Beckens propoitional ist, also mit der 
Qiiadratwuizel aus dem Flächeninhalt variiert Daher ist die Verdampfung von kleinen Wasserbecken 
relativ grosser als von giossen Dieser Satz, dei mit Strenge nm tur die Veibieitung des Wasser- 
dampfes durch Diffusion abgeleitet worden ist, gilt auch noch annähernd für bewegte Luft, weil 
sich doch bald ein mein oder wenigei stationärer Zustand cinstellt 

Uber den Meeren und Ozeanen hat natürlich dei Wind einen geringen Einfluss auf die G-rosse 
der Veidanstung, und nur insofern, als er die oberen und unteren Luftschichten xnisclit 

Die Langsamkeit der Veidanstung, im Falle dei Dampf bloss durch Diffusion sich verbleiten 
kann, zeigt z B ein Versuch von Lamont Ein Ö-lasiohi von 1 1 mm Durchmesser wai bis zu 9 cm 
vom Rande mit Wasser gefüllt In einem geheizten tiockenen Raume bei 18® (R ?) verdampften 
j)io Tag bloss 0 45 mm, wählend von einem giosseien Veidunstungsmessei 3 2 mm veidamptten 
Lamont, Uber das Messen der Verdunstung m frei ei Luft Z fui Mot IV 1869 S 241 (Beachtens- 
werte Erörterungen ) 


IL Die Ulessung und Beredmuiig des Wasserdampfgehaltes der Luft. 

Allgemeiaes Der an. der Erdoberfläche durch Verdunstung der Wassei- 
flachen, des nassen Bodens, der Vegetation gebildete Wasserdampf verbreitet sich in 
der Atmosphäre durch Diffusion und mit der Luft selbst durch die Winde Man 
wird schon deshalb voraussetzen dürfen, dass seine Verteilung in der Atmosphäre 
von unten nach den hbberen Schichten hinauf abnimmt, sowie auch von der Ober- 
fläche der Meere und von den Küsten gegen das Innere des Landes Dazu kommt 
noch, dass, wie wir sehen werden, die Verteilung der Temperatur seiner Ausbreitung 
■Grenzen setzt, bei niedrigeren Temperaturen wiid er wiedei flüssig Die Verteilung 
des Wasser dampfes kann deshalb durchaus nicht so gleichförmig und regelmassig 
sein, wie die der andeien Gase der Atmosphäre, welche in feststehenden Quanti- 
täten vorhanden sind, und deren gleichförmiger und gesetzmkssiger Verteilung von 
der Temperaturverteilung in der Atmosphäre keinerlei Schranken gesetzt v?-erden. 

Der Gehalt der Atmosphäie an Wasserdampf kann auf mehrfache 
Weise einen ziffermassigen Ausdruck finden 

1 Durch die Angabe der Spannkraft des "Wasserdampfes, des Dampf- 
^druckes Der in der Luft (oder auch im sonst leeren Raume) vorhandene 
"Wasserdampf uht sowie die anderen Gase einen Druck auf die ihn begrenzenden 
-oder in ihm emgetauehten Gegenstände aus Bringt man m die Toricelliscbe Leeie 
des Barometers einen Wassertropfen, dessen Gewicht an sich die Quecksilbersäule 
'desselben nnr ganz unmerklich erniedrigen wurde, so sinkt dieselbe infolge der 
Verdampfung des Wassers ganz erheblich. Das Wasser übt nun m Gasfoim einen 
Druck aus (entwickelt eine Expansivkraft), welcher weit grosser ist als sein Gewicht. 


a) Met Z B, XXX 1895 S 38 

2) Wir mocliteii das sonst gebräuoliliehe Wort „Dunstdruck“ vermeiden, weil das Wort Dunst mebrfaelio 
Bedeutung kat, z B auck fax Trübimg der Lnft uberkaupt vielfach verwendet wird 
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Man wird "bei derartigen Yersuchen "bald finden, dass die Erniedrigung der Quecksilbersäule 
des Barometers bei bestimmten Temperaturen eine konstante ist, aber mit der Temperatur zu- und 
abnimmt. Ohne Steigerung der Temperatur kann man die Expansivkraft nieht steigern, wenn der 
Eaum mit Wasserdampf gesättigt bleibt, wie dies der Pall ist, wenn stets noch etwas flüssiges Wasser 
vorhanden ist. Wollte man durch Neigen der Barometerröhre oder durch Zugiessen von Quecksilber 
ira offenen Schenkel eines Heberrohres den gesättigten Wasserdampf komprimieren, seine Expansiv- 
kraft noch steigern, so gelingt dies nicht, ein Teil des Dampfes wird wieder tropfbar-flüssig, seine 
Expansivkraft bleibt nngeändert. Der Wasserdampf hat bei einer b estimmten Temp eratur 
ein Maximum der Spannkraft, das nicht überschritten werden kann. 

Die Spannkraft des Wassei'dampfes, der Dampfdruck, wird, wie der Luftdruck,, 
durch die Höhe einer Quecksilbersäule angegeben, welche den gleichen Druck 
ansüht wie der Dampf. Bei den oben erwähnten Yersuclien wird ja der gebildete 
Wasserdampf das Quecksilber im offenen Schenkel der Heberröhre um so viel Milli- 
meter beben, als seine maximale Spannkraft bei der gegebenen Temperatur beträgt. 
Diese gehobene Quecksilbersäule ist das Mass der Spannkraft des Dampfes. Wir 
werden die Spannkraft des Wasserdampfes im folgenden stets mit e bezeichnen, die 
maximale Spannkraft für eine gegebene Temperatur aber mit E. 

2. Durch das Gewicht des Wasserdampfes in einem gegebenen Raume, in 
der Volum e in li eit, als welche wir den Kubikmeter nehmen wollen, um gar zu 
kleine Zahlen zu vermeiden. Für meteorologische Zwecke ist es am bequemsten, 
das Gewicht des Wasserdampfes in Gramm pro Kubikmeter anzugeben. Dieses Ge- 
wicht nennen wir die absolute Feuchtigkeit. 

3. Durch das Gewicht des Wasserdampfes in einem Kilogramm feuchter 
Luft, also in der Gewichtseinheit Luft. W. v. Bezold nennt diese Wasser- 
dampfmenge die spezifische Feuchtigkeit. Auch diese wollen wir in Gramm, 
also in Tausendteilen unserer Gewichtseinheit, angeben. Dieser Ausdruck des Wasser- 
dampfgehaltes der Luft ist für theoretische Untersuchungen zuweilen der bequemste 
und geeignetste. 

4. Durch das Verhältnis der in der Luft vorhandenen Wasser dampfmen ge zu 
der bei der herrschenden Temperatnr möglichen Dampfmenge, also nach unserer 
früheren Bezeichnung das Verhältnis von e zu E. Der Quotient e:E heisst die 
relative Feuchtigkeit, und wird meist in Prozenten ausgedrückt, d. i. der ächte 
Bruch e:E wird mit 100 multipliziert. Eine relative Feuchtigkeit von 50 Proz. 
z. B. sagt demnach, dass die Luft zur Hälfte mit Wasserdampf gesättigt ist, 
20 Proz., dass sie nur der möglichen Wassermenge enthält. Die relative 
Feuchtigkeit ist der geeignetste Ansdruck für die Luftfeuchtigkeit als klimatischer 
Faktor. 

5. Statt des Quotienten e:E kann man auch die' Differenz E — e als Aus- 
druck einer Art relativer Feuchtigkeit verwenden. Diese Differenz, die Dampf- 
spannung, welche zur Sättigung der Luft mit Wasserdampf noch fehlt, nennt man 
das Sättigungsdefizit. Die Raschheit der Verdunstung, die „Evaporations- 
kraft‘‘, wie man zuweilen sagt, ist dem Sättigungsdefizit nahezu direkt proportional, 
wie wir oben in dem Ausdrucke für die Geschwindigkeit der Verdunstung gesehen 
haben. Es darf aber nicht übersehen werden, dass in dem Ausdrucke für das 


Bas Verliältttis oler in clor Volum- oder Gewielitseinlieit enthaltenen Bampfmenpe zuni Oowieht der 
trockenen Luft in derselben bat Jamin ,,ricb.esse bygromötrique“ genannt und dasselbe ist seither in französischen 
meteorologischen Puhlikationen öfter berechnet -worden. ,I>ie Formel dafür findet man splitor, S. 220. 

2) S. mein Handbuch der Klimatologie. B. I. S. 52 etc. Man findet dort Erörterungen über die klimatiselie 
Bedentnng der absoluten und der relativen Feuchtigkeit, sowie des Sättigungsdefizits. 

Hugo Meyer iu Met. Z. B. XXII. 1887. S. 113. 
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Sattigungsdefizit für E gewölmlicli das MaKimum der Spannkraft bei der herrscliendeii 
Lufttemperatur genommen wird, wählend die Veidunstungsgescbwmdigkeit von der 
Spannkraft des Dampfes über der Wasser- (oder feuchten) Oberfläche ahhängt, welche 
letztere stets etwas kleiner ist, und zwar um so kleiner, je grosser die Trockenheit 
4er Luft ist Sollte das Sattigungsdefizit der „Evaporationskraft“ direkt propor- 
tional sein, so müsste das Maximum E bei der Temperatur des feuchten Thermo- 
meteis genommen werden Diese Differenz kann aber dann nicht mehr strenge 
Sättigungsdefizit“ genannt werden 

Die folgende kleine Tabelle enthält eine gedrängte Zusammenstellung der 
numerischen Weite des Wasserdampfgehaltes der Luft bei verschiedenen Tempe- 
raturen im Zustande der Sättigung (relative Feuchtigkeit = 100) oder der maxi- 
malen Spannkraft des Wasserdampfes nach den oben aufgezahlten Methoden dei 
Darstellung 


Grossen, durch welche die atmosphärische Feuchtigkeit dargestellt werden kann. 


Temperatur 

Maxiraum 
des Dampf- 
druckes E 
(Millimeter) 

Gewicht im 
Kubikmeter 
bei E 
(Gramm) 

Änderung 
pro Grad 

G-ewiebt des 
in einem Kih 

Luft hei 
760 mm 

Wassel damp 
igramm gesät 
einem Lnftd 

600 mm 

fes (Gramm) 
tigt-feucbtoi 
ruck von 

400 mm 

-25 

0-50 

0 58 

0 05 

0 41 

0 52 

078 

—20 

0 81 

0 93 

0 08 

0-66 

0 84 

126 

-15 

1.28 

143 

012 

1-05 

133 

199 

—10 

2 00 

2 20 

017 

1-64 

2 08 

311 

— 5 

3 07 

3 31 

0 25 

2 51 

3 19 

479 

— 0 

4 60 

4 88 

033 

3-77 

4 78 

719 

0 

4 62 

4 90 

0 33 

3-78 

4 81 

7 22 

5 

6*58 

6 85 

0 43 

5-41 

6 86 

10.30 

10 

914 

9 34 

0 57 

7-53 

9 53 

1435 

15 

12 67 

12 74 

0 75 

10-46 

13.26 

1997 

20 

17 36 

17 15 

0 98 

14-35 

18 64 

27 48 

25 

23 52 

22 84 

125 

19-51 

24 78 

— 

30 

31*51 

3009 

159 

26-23 

— 

■— 


t=:-~30 —35 —40 —45 —50 35 40 45 50 

E 0 31 019 012 0-08 0-05 41 8 54*9 714 92 0 


Die Angaben des Damptdruckes für Temperaturen unter dem Oefnerpunkt beziehen sich aut 
den „Eis dampf“, den Dampfdruck ubei festem Wasser (nach Juhlin), der Dampfdruck überflüssigem 
Wasser bei gleieker Temperatur ist etwas hoher 


Temperatur — 0 

—2 

—4 

—6 

—8 


—12 

—14 

—16 

Eisdampf 4 60 

3 92 

3 33 

2 82 

2 38 

2 00 

167 

140 

117 

Wasserdampf 4 62 

3 39 

3 45 

2 97 

2 56 

2 20 

1 88 

1 61 

138 


Das Grewicht des Wasseidatnpfes in einem Kilogramm gesättigt -feucht er Luft wird naturlicb 
bei gleiebei Temperatur mit abnehmendem Luftdruck immer grosser, die Dampfspannung ist ja die 
gleiche, wählend der Diuck der trockenen Luft kleiner ist, das Verhältnis E h wird grosser, und 
damit die Wasseidampfmenge 


1) Ist z E bei einer Liifttemperatiii von 28® der Dampfdmck e = 8 0 mm, so ist E = 28 1 mm., e E = 28®/o 
üntei diesen Verludtnissen kühlt die verdampfencle Elnsaigkeit bis 17 2® ab (Temperatur einer fenchtgebaltenea 
Thermometerkugel), die Dampfspannung über derselben ist dann 14 6mm, die Verdampfnngsgescbwiiidigkeit 
bängt von der Differenz 14.8 —8=68 mm ab , das Sättigungsdefizit ist aber 28 1 — 8 = 20 1 , also dreimal 
grosser' Wenngleich Wasseroberfllcben wegen starker Wärmezufuhr von unten nicht so stark durch Verdunstung 
unter die Lufttemperatur sich ahkühlen, so sieht man doch aus diesem Beispiel, dass man das Sattigungsdefizit 
nicht geradezu als Mass der Veidampfungsgesch.win.digkeit verwenden darf 
2} Vergl Met Z B 29 1894 S 96 
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Teuehte Luft ist bei gleichem Druck spezifisch leichter als trockene, 
'weil der Wasserdampf nur ^/g vom G-ewicht der trockenen Luft hat. Bei der 
relativ geringen Menge Dampf, welche die Luft selbst im gesättigten Zustande ent- 
hält, wird aber der Unterschied nie erheblich. Zur Abwehr einer Überschätzung 
des Einflusses des Wasserdampfes auf das spezifische Gewicht der Luft mögen 
folgende Zahlen hier angeführt werden: 

Ein Kubikmeter Luft wiegt bei 


Temperatur 

—20 

—10 

0 

10 

20 

30o 

Trocken 

1395 

1342 

1293 

1247 

1205 

1165 G-ramm 

G esättigt-feucht 

1395 

1341 

1290 

1241 

1194 

1147 „ 

Differenz 

0 

1 

3 

6 

11 

18 „ 


Diese Unterschiede sind gering, dagegen bewirkt schon eine Temperaturänderung 
von P eine Änderung des Luftgewichtes um 5 und 4 g (hei den niedrigsten und 
höchsten Temperaturen unserer Tabelle). Bei 20® hat die Sättigung der Luft 
mit Dampf denselben Einfluss auf die Dichte der Luft wie eine Temperaturzunahme 
um 3®, bei 0® hat schon eine Zunahme um 1® einen grösseren Einfluss als die 
rSättigung mit Dampf. Die Würdigung dieser Verhältnisse ist wichtig bei den Er- 
örterungen der dynamischen Meteorologie. 

Messung des Wasserdampfgehaltes der Luft. Hygrometrie. Die 
Instrumente oder Apparate zur Bestimmung des Wasserdampfgehaltes der Luft 
nennt man im allgemeinen Hygrometer. Die Methoden und Instrumente zur Be- 
stimmung der atmosphärischen Eeuchtigkeit können hier nur ganz kurz und über- 
sichtlich eine Erörterung finden. 

1. Direkte Bestimmung der absoluten Luftfeuchtigkeit, des Gewichtes des 
Wasserdampfes in einem bestimmten Volum Luft. Dieselbe wird häufig etwas un- 
passend auch die chemische Methode genannt. Sie besteht darin, dass man eine gewisse 
bekannte Menge Luft über Substanzen hinstreichen lässt (mit Schwefelsäure ge- 
tränkte Bimsteinstücke, Phosphoranhydrid etc.), welche den Wasserdampf absorbieren. 
Die Gewichtszunahme dieser Substanzen entspricht dem Gewicht der in der Luft 
■enthaltenen Dampfmenge, also der absoluten Feuchtigkeit, wenn man das Dampf- 
gewicht auf die Volumeinlieit reduziert. Diese Methode ist umständlich und erfordert 
bei den geringen Dampfmengen (ein Liter Luft enthält bei 10® bloss 9 Milligramm 
selbst im Sättigungsznstande) grosse Genauigkeit der Messungen und Wägungen. 
Sie dient deshalb zumeist nur zur Kontrolle der einfacheren indirekten Methoden. 

2. Die Bestimmung des Taupunktes, Kondensationshygrometer. Kühltman 
den Wasserdampf der Luft auf eine Temperatur ab, bei welcher seine Spannkraft 
das Maximum überschreitet, so kondensiert er sieb in Form feiner Wassertröpfehen. 
Auf glatten polierten glänzenden Oberflächen schlagen sich dieselben in leicht sicht- 
barer Form als „Tau“ nieder. Die Oberflächen erscheinen dann matt oder trüb. Das ein- 
fachste Kondensationshygrometer für die Sommermonate ist ein Glas mit Wasser, welch 
letzteres man durch Zusatz von Eisstückchen so lange vorsichtig abkühlt, bis gerade 
eine Spur von Tau auf der Aussenseite des Glases erscheint. Die Temperatur 
des Glases, hei welcher der erste feine Tauheschlag eintritt, ist der Taupunkt 
der Luft. Natürlich ist dessen Beobachtung und die genaue Ermittelung der ent- 
sprechenden Temperatur nicht so einfach. Würde dieselbe aber z. B. 5® gewesen 
sein, dann wissen wir sogleich, dass die Spannkraft des Wasserdampfes in der 
Luft 6-6 mm beträgt (s. die vorstehende Tabelle). Mit Hilfe einer Tabelle der maximalen 
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Dampfspannung bei allen Temperaturen fuhrt also die Taupunktbestimmung raseli- 
zur Bestimmung des Wassergehaltes dei Luft 

Daniel, ßegnault, Ciova haben Apparate angegeben, mittelst velchei mau 
den Taupunkt am sicheisten bestimmen kann Der Taupunkt der Luft ist an 
sich ein wichtiger meteorologisehei Faktor Da aber Taupunktbestimmungen 
immer ein delikates Eiperiment sind, namentlich bei niedrigen Temperaturen und 
grosser Lufttrockenheit (wo die Methode auch leicht ganz veisagt), so haben sich 
die Taupunkthygrometer als gewöhnliches Beobacbtungsinstrumont in doi Meleoio- 
logie mellt eingebürgert 

3 Die Volumhygrometer von Schwackbofer und Edelmann Scliwaek- 

hofer gab eine Methode an, die Spannkipft des Wassei dampfes in der Luft da- 
durch zu besümmen, dass man eine Luftprobe in ein Gefass einsebhesst und deren 
Spannung vor und nach vollkommener Austrocknung derselben an einer graduierten 
Eöbre abliest Die Austrocknung erfolgt dadurch, dass die Luft mit Schwefel- 
säure in Berührung gebracht wird Edelmann gab dem Apparat eine hand- 
lichere Form. 

4 Das Psychrometer. Benetzt man die Engel eines Thermometers mit 
einer ganz dünnen Wasserscbieht, am einfachsten indem man dieselbe mit einem 
feinen (ausgewaschenen) Monsselin glatt uberzieht und denselben befeuchtet, so kühlt 
dieselbe ab Das Thermometer sinkt infolge der zur Verdampfung de.? Wassers 
verbrauchten Warme, die der Thermometerkugel entzogen wird, eiroiclit aber bald 
einen konstanten Stand Die bei einer bestimmten Trockenheit der Luft konstante 
Differenz der Angabe eines befeuchteten Thermometers gegen die Angabe eines 
trocken gehaltenen, welches die Liifttemjiei atur angiebt, heisst die Psychrometer - 
differenz (Nasskälte) und giebt ein mdiiektes Mass für den Wassoidampfgebalt der Luft 

In einfachster- Foim lässt sich dei Zusammenhang zwischen der Nasskalte 
und dem m der Luft herrschenden Dampfdruck leicht überblicken Die derThormo- 
meteikugel entzogene Warme ist der Menge des verdampften Wassers in oportional, 
und diese wieder, wie wir früher gesehen haben (S 211), der Diffeienz zwischen dei 
Dampfspannung an der Obeiflaehe dci verdunstenden Flüssigkeit E (maximale Spann- 
kraft bei der Temperatur t' des nassen Thermometers) und dem Dampfdruck e der 
Luft, ausserdem aber auch dem Barometerstand Von der umgebenden Luft die 
wäimer ist, erhalt die Kugel des nassen Thermometers stets Warme zugefuhit 
und zwar um so mehr, je grösser der Temperaturunterschied (t — t') gegen die 
Lufttemperatur t (Angabe des trockenen Thermometers) wird Wenn der Stand 
des nassen Thermometers konstant geworden ist, muss die zugefulnte Warme der 
durch die Verdampfung entzogenen Wärme gleich sein, so dass wir, wenn c und 
c gewisse Konstante bedeuten, die Gleichung haben. 

^ 

e - =c'(t — t'), somit e=E — Ab(t — t') 

Das ist die sog Psyclirometerfoimel in ihrer einfachsten Form Es handelt 
ach jetzt nui darum, die Konstante A durch gleichzeitige Beobachtungen der 
Psychrometeidifferenz und Bestimmung des Dampfdruckes durch ein Taupunkt- 
hygrometer oder durch das Absorpüonsverfahren zu ermitteln. Um A genau zu 

Met z!^^XXXlil ™ H Em altes, alei nicht gewuraigtee Hyeromctei. 

ScIiwackhSfer, Emnenes Hygrometei eU Zeitsohult f Met XI[I 1878 S 242 u 249 Edel- 
manu. Eia aeaes Hygrometer Etada XIY S 51 . 
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erhalten, wird man bei sehr verschiedenen Temperaturen und verschiedenen Trocken- 
heitsgraden solche vergleichende Messungen anstellen müssen. Nach dem, was früher 
über den Einfluss der Luftbewegnng auf die Yerdunstungsmenge gesagt worden ist, 
wird man von vornherein darauf gefasst sein müssen, dass die Konstante A auch von 
der Ventilation des Psychrometers abhängt, also ein bestimmtes A im allgemeinen 
eine gewisse konstante Ventilation (Windgeschwindigkeit) voraussetzt. In der That 
fand schon Regnault (bei dem mittleren Barometerstand in Paris) die Konstante A in 
einem kleinen geschlossenen Zimmer gleich 0-00128, im Freien im Schatten (also 
bei stärkerer Ventilation) gleich 0-0008, weil die Verdampfung hier rascher er- 
folgte.^) Man sucht deshalb dem Psychrometer durch einen Ventilationsapparat 
eine konstante Luftmenge zuzuführen. Für die konstant ventiliertein Psychrometer, 
auch für die sog. Schlenderpsychrometer (Geschwindigkeit des Luftstromes 2 m und 
darüber), ist die Konstante A etwa = 0-00067 bei mittlerem Luftdruck (750 mm), 
andernfalls ist A(750;b) zu nehmen. 

Sprung setzt für das Aspirations- und Schleuderpsychrometer A = 0-5 (t — t') : b, 
also für b = 755, A = 0-00066, mit Ferrels Konstante genau übereinstimmend.^) 

Aron Svensson findet die Formel: 

e = E(0-974 + 0-000442 1')— 0*000596 (t — F) b . 

Für t'<(0 ist der Wert von E für Eisdampf und statt 596 zu setzen 526. 
Diese Formel entspricht den Beobachtungen an Sonddns Hygrometer sehr gut. 
Auch nach Süring ist sie am besten bei grossen Trockenheiten der Luft. Marvins 
Formel für das Schleuderthermometer hat die Form: e=E — O-0OOS6 (t — t') 
fl + 0*00065 t')b. 

Das PsyclirometGr ist das bequemste Instrument für regelmässige und häufige Bestimmungen 
der Luftfeuchtigkeit. Es bat aber manch grosse unleugbare Mängel. Erstlich ist die Theorie desselben 
durchaus nicht so einfach, wie wir sie oben dargestellt haben, und bedarfüberhaupt noch eines Ausbaues. 
Es ist eine kompliziertere Formel nötig, um die Feuchtigkeitsbestimmungen aus der Psychrometer- 
differenz mit den Angaben der absoluten Hygrometer stets in Übereinstimmung zu bringen. Einer 
grossen Schwierigkeit begegnet die Anwendung des Psychrometers bei Temperaturen unter Null, wenn 
das feuchte Thermometer mit Eis überzogen ist. Die Eishülle muss stets ganz dünn erhalten werden 
und dar! doch nie fehlen. Beim G-efrieren und Auftauen finden "Wärmebindmigen oder Wärmezufuhren 
statt, wobei die Psychrometerdifferenz nicht mehr bloss von der Yerdampfungsmenge abhängig ist, 
also auch nicht mehr bloss von dem Dampfdruck der Irnft. Das feuchte Thermometer kann dann 
sogar gelegentlich höher stehen, als das trockene. Auf einen anderen Grund für diese letztere Ano- 
malie hat Eckholm aufmerksam gemacht. 3) 

^Ein grosser Übelstand ist ferner, dass die sog. Konstante mit der Windgesehwindigkeit (Stärke 
der Ventilation) sich ändert. Endlich ist zu hemerken, dass die beiden Thermometer sehr genau 
mit einander überein stimmen müssen, sonst giebt es bei niedrigeren Temperaturen erhebliche Fehler. 
Leider ist ein Ersatz für das Psychrometer noch nicht gefunden worden. 

Die Litteratur über das Psychrometer und dessen Behandlung ist schon sehr angewaclisen. Die 
-Titel einiger der wichtigsten Abhandlungen folgen später. 

5. Haarkygrometer und andere Hygrometer. Dieselben beniben auf der Eigen- 
schaft vieler organischer Stoffe, je nach dem Sättigungsgrade der Luft mit Wasser- 
dampf mehr oder weniger Wasser hygroskopisch ans der Luft aufzunehmen und 
dadurch ihr Volum zu verändern. 

Saussures Haarhygrometer (1783, Essais sur hygrom^trie. Deutsch in Ost- 

Nach. Kaminsky giebt die gewöhnliche Uogna ult sehe Formel, nach, wolclier die Psyclxroinetortafclii 
(z. B. jene von Wild, Jelineek) ■berechnet sind, bei einer Luftbewegung unter 0.9 ni pro Sekunde zu höbe, bei 
stärkerer aber etwas zu niedrige Werte. Der Fehler kann bei grösserer Trockenheit 1.5 mm Dampfdruck und 
7 Proz. rel. Feuchtigkeit erreichen. 

2) Met. Z. 1896. S. 275. Den Engländern ist Apjobns Formel geläufiger: e==E — ^ für eng- 
lische Zoll und Fahrenheit- Grade. Trans, R. Irish Aead.. Nov. 1834. 

Met. Z, 1894. S. 97. S. auch Nippoldt, ebenda S. 333. Nippoldt erklärt sie aLs Einfluss der 
Strahlung der Umgebung, die das feuchte Thermometer stärker absorbiert. 
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walds Klassiker der exakten Wissenseliaften Kr llö Leipzig 1900), das sich m 
anderer Form als gebräuchlichstes Hygrometer erhalten hat, beruht darauf, dass 
Mensehenhaare sich um so mehr ausdehnen, je feuchter die Luft wird Das sorg- 
fältig entfettete Haar wird gespannt und um eine Achse geschlungen, ein Zeiger 
folgt der Ausdehnung und Verkürzung desselben und zeigt auf diese Weise die 
Änderung der Feuchtigkeit au. Das Haarhygrometer (sowie alle auf Hygro- 
skopie beruhenden Hygrometer) giebt zunächst die relative Feuchtigkeit, den 
Grad der Sättigung der Luft mit Wasserdampf, an Da sich jedes Haar etwas 
anders verhält, muss die Skala für jedes Instrument individuell geteilt werden. In 
gesättigt feuchter Luft soll das Hygrometer 100 zeigen, in ganz trockener Luft 
(ubei koazentnerter Scliwefelsauie) auf Null weisen. 

Die Hygrometer leisten gute Dienste zur bequemen Bestimmung der Feuchtigkeit in. geschlossenen 
Ktomen und für die meteorologischen Stationen höherer Breiten, im Winter, wo das Psychrometer 
oft unsicher wird Es ist sehr zu empfehlen, im Winter neben dem Psychrometer ein K o p p e sches 
oder Lambrechtsclies Haarhygrometer zu verwenden Es müssen dieselben aher häufig kontrolliert 
werden, da leicht Standandeiungen oder Storungen in der Funktion emtreten i) Auch zur Registrierung 
dci Feuchtigkeit bedient man sich am besten der Haarhygrometer (z B von Richard) 

Pernter empfiehlt geradezu das Haarhygrometer an Stolle des Psychrometers an den Stationen 
zweiter Ordnung einzufuhren 

6 Zur Bestimmung des Feuchtigkeitsgehaltes der Atmosphäre überhaupt sind 
auch schon oft spektroskopische Methoden in Vorschlag gebracht worden, die darauf 
beruhen, dass der Wasserdampfgehalt der Atmosphäre gewisse Ahsorptionsstieifen 
im Sonnenspektrum erzeugt (Eegenband). 

Einige Litteraturnaehwei se zui Hygiometric 
Entwickelung clei Ilygr oinetrie 

E E Schmid, Lehibucli der Meteorologie S. 601 — G17 — Syinons, Conti ibution to the llistoiy 
of Ilygiometers Quart Journal F Met Soe VII July 1881 | 

1 Chemiselxo Methode 

Erunnei, Pogg Annalen B. XX 8 274 — Eegnault, Aim de Physique et de Chemie 3 Sei 
T XV 1845 pag 120 Siehe Met Z VII 1872 S 33 — Haidaneu Pembrey, Phil 
Mag Y S Vol XXIX. S 306. Met Z 1890 Litteiatmbencht S 61 

2 K ondensati ons -Ilygr ometer 

Daniell (1820) s Schmidt, S 606 — Regnaultl c — Alluaid, Met Z 1878 S 16 — Dincb, 
Quart Journ B. Met Soc Vol VI 1880 S 39 — Crova, Met Z XTX 1884 S 45 — 
Xippold, Met Z 1894 S 157 

3 Volumliygrometer 

Sehwackhofei, Met Z B XIII 1878 S 241 — Pldelmann, B. XIV S 54 — Swoiykiii, 
Wild, Bep f. Met VII Xi 8 S 6 —Sonden, Met Z XXVII 1892 S 81 — Shawubei 
1—3 Beport on hygioinetiic Methods Phil Trans Vol 17<) 1888 Met Z 1888 Litteratui- 

hericht S 103 

4 P syehiome ter : 

August, Pogg Ann B 5 S 69 

Begnault, Comptes rendus Apiil 1845 Annalcs de Chem et Physique 3. S T XXXVII pag 2(>2 
Pogg Annalen B 88 1852 S 420 

Sworykiu, Bestiminnng der Luftieuchtigkeit Wild, Rep f Met VII Nr 8 1881 
Maxwell u Stefan, Theone des Psychiometers Met Z B XVI 1881 S 177 
Perutei, Psyclirometerstudie Sitzungsbelichte dei Wienei Akad B LXXXVII April 1883 
F errel, AnnualBep Sigu. Serv 1886 Vol IV. App 24 S 233 Met Z 1888 Litt eratiu belicht S. 62 
A. Angot, Etudes snr le PsychromStre Annales du. Buieau Cential 1888 T I Nouvclles tahles 
psycinombtriques 

6r ros s man, Beitrag zui Geschichte und Theorie des Psychrometers Met Z B XXIV 1889 S 121 etc 
B XXVII 1892 S. 421 etc 


Hat em Haaihygrometer aeiue im Herh&t and im Fnihhng nach dem Psyohi ometer bestimmte Stand- 
korrektion. mekt geändert, so darf mau annehmen, dass es die relative Fe uclitiglceit m Winter bis auf -1-2 Pioz. 
sickei angezeigt liat, die Monatsinittol sind auf -j-1 Proz richtig Das hat sehon G-alle (Breslau) gefunden. 
Das Haarhygrometer soll alle fünf Jahre mindestens einer totalen Bepaiatur unterzogen werden Siehe Berg- 
mann, Eep f Met B. IX Nr 3 Kammsky, Bep f Met II Supplementband, Einleitung 
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Haldane u. Pembrey, PMl. Mag. Ser. V. B. 35. 1893. S. 525. Met. Z. 1893. 8.434. 

Nipp old, Beiträge zur Theorie des Ventilatious-Psyehrometers. Met. Z. 1894. 8.321. 

Eckholm, Das Psychrometer unter dem G-efrierpunkt. Met. Z. 1894. 8. 90 etc., ferner 8. 388 u. 466. 

A. Svensson, Experimentelle Untersuchung des Assmannschen Psychrometers. Met. Z. XXXI. 

1896. 8. 201. 

O. Edelmann, Psychrometrische 8tudien und Beiträge. Met. Z. XXXI. 1896. 8.324 etc. 

Aron 8vensson, Zur Kenntnis des ventilierten Psychrometers. Akad. Abh. Stockholm 1898. 

Einen vollständigeren Nachweis über die Litteratur des Psychrometers gieht P ernte r in dem 
Bericht über die Versammlung des internationalen Komiteds zu Petersburg 1899. — L’employ du 
Psychrometer aux stations du second ordre. 

5. Haarhygrometer: 

B. Sresnewsky, Theorie des Haarhygrometers. Kuss. Met. Z. 1895. Siehe Met. Z. 1896. 8.145. 
Bergmann, Verwendbarkeit des Haarhygrometers. Wilds Eep. f. Met. B. IX. Nr. 3. 1885. 
Koppe, Met Z. XIIL 1878. 8.49. 

6. Anwendung des Spektroskops: 

Th. Arendt, Bestimmung des Wasserdampfgehaltes der Atmosphäre mittelst des Spektroskops. Met. Z. 

B. XXXI. 1896. 8. 376. Wied. Annalen. Neue Folge. B. 58. 8. 171. 

Je well, Met. Z. B. XXXII. 1897. Litteraturbericht 8.22. Siehe auch Science. Vol. III. pag. 491. 
Oct 1883. 

Über die Genauigkeit der Feuchtigkeitsbestimmungen mit dem Psychrometer und HaarhygrO" 
meter und über den Einfluss der Ventilation und Aufstellung auf dieselbe sehe man: Wild, Feuchtig- 
keit in Eussland. Eep. f. Met. IV. Nr. 7. 1875, u. Kamin sky, Feuchtigkeit in Eussland. Eep. f. Met. 
11. Suppl.-Band. 1894. Einleitung. 


Formeln für die Berechnung des Wasserdampfgehaltes der Atmosphäre. 

1. Abhängigkeit der maximalen Dampfspannung E von der Tem- 
peratur. a) Formel von Magnus (Pogg. Ann. B. 41. S. 247. — Holtzmann 
hat eine ganz ähnliche gefunden: Pogg. Ann. Ergänzungsb. II. S. 183); 

7.45 t 


E = 4-53 X 10 


234.7 +t 


Weihrauch hat dieselbe auf eine einfachere Form gebracht, aber die Kon- 
stanten werden dadurch so grosse Zahlen, dass man am besten nur deren (Brigg sehe) 
Logarithmen mitteilt, die ja ohnehin nötig sind (T die absolute Temperatur, also 
273 +t): 

E = ah \ loga=9*11602, log(log b) = 3-36319 . 


Diese einfach gebaute Formel giebt die Spannkräfte zwischen t= — 20^ 
(T == 253) und t = 35®(T = 308) mit vollkommen zureichender Genauigkeit. 
(Studien zur Mittelbildung der relativen Feuchtigkeit. Bull. Moskau. 1884.) 


2. Gewicht d'esWasserdampfes in der Volumeinheit (Kubikmeter) feuchter 
Luft in Grammen. Ein Kubikmeter trockene Luft wiegt bei dem Barometerstände b 
und der Temperatur t: 


1293 
1 cct 


(b:760). 


Ein Kubikmeter Wasserdampf bei der Spannkraft e wiegt demnach, da sein 
.spezifisches Gewicht gegen Luft bloss 0-623: 


Absolute Feuchtigkeit 


0-623(1293) 

1 — |— (Xt 


• (e : 760) in Gramm = 


1-060 

— . e . 

(1 -j- at) 


Das Gewicht des Wasserdampfes im Kubikmeter ist also nur wenig verschieden 
von dem Dampfdrücke e, es ist demselben gleich für (1 -f- at)= 1-060, d. i. für 
t==16-4®, bei niedrigeren Temperaturen ist das Gewicht des Wasserdampfes grösser, 
bei höheren kleiner als die Spannkraft. 
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3 Spezifische Feuchtigkeit, Dampfmenge im Kilogramm feuchter Luft 
Dieselbe ist 0 623 e (h — 0 377 e) 

Das Gemcht eines l^ulbikmeteis tenchter Lutt setzt sich zusammen ans dem Gewielit dei trockenen 

Lutt (Druck = l 3 — e) m demselben, d i aus Wasseidamptes, also: 

l-|-«tibü 

^ -L Die Öumme diesei beiden Gewichte ist nach einfachen Knizungen 

1-föt 760 

Gewicht eines Kubikmeteis feuclitei Luft== , 

1 -j- at 7 bU 

Das Volum dei Gewichtseinheit (des Kilogiamm) teuchtei Luft ist dei lecipiokc Weit dieses 
Ausdruckes, also l-f-at 7G0 

So'” (b— -0”37re) 

Wollen wii wissen, wie viel Wasseidampf m diesem Volum fenchtei Lutt enthalten ist, so 
müssen wir diesen letzten Ausdruck mit dem Gewicht des Wasserdampfes im Kubikmeter multiplizieren 

Jl, X 

T+öt 760 So (b— 0 377e) ^ (b — 0 377e) 

Dies ist also das Gewicht des Wasserdampfes m einem Kilogramm feuchter Lutt Da e klein 
ist gegen b, so kann man auch lui atmosphai ische Verhältnisse meist unbedenklich setzen^) 0 623 (e b) 

4 Das Verhältnis zwischen dem Gewicht des Wasserdampfes und 
dein Gewicht trockenei Luft im gleichen Yolum oder gleichem Gewicht feuchter 
Luft erhalt man unmittelbar aus den fiuhei aufgcstellten Gleichungen 

Gewicht des Wasseidampfes im Kubikmeter feuchtei Luft 0 623 

So b — e 
1 -f- « t 760 


0 623 


l-t-at 760 


Gewicht dei tiockenen Luit in demsclbon 


Die Division giebt 0*623 

b — e 

Das ist das Verhältnis des Dampfgewichtcs zum Luftgewichte, welches Jam in 
„iichesse liygromt5tnque^‘ genannt hat, und natiiilich von der spezifischen Feuchtig- 
keit kaum vei schieden ist 


III. Die vertikale und horizontale Verteilung 
des Wasserdampfgehaltes. 

A. Die Abnahme des Wasser dampfgehaltes der Atmosphäre mit der 
Seehohe Das schon in. der Einleitung benutzte Daltonsche Gesetz und die aus 
demselben abgeleitete Konsequenz, dass die gasigen Bestandteile dei Atmosphäre unter 
ihrem eigenen Drucke stehen, man also von einer Stickstoff- und Sauers toffatmo- 
sphare sprechen und deren Partialdiueke aus den spezifischen Gewichten dieser 
Gase berechnen dürfe, hat auch dazu geführt, ome selbständige Wasserdampfatmo- 
sphaie der Erde anzunehmen. Wenn dei Druck des Wasserdampfes an der Erd- 
oberfläche von der Dampfmenge abliangi, welche sich in der Veitikalen ubei einem 
Orte heflndet, so gieht uns der Dampfdruck auch das Gewicht der gesamten Dampf- 
menge über uns an, und dasselbe wäre gleich eX 13 6 kg (13 6 spez Gewicht des 
Quecksilheis) auf dem Quadratmetei , wenn e den herrschenden Dampfdruck in 


1) 0 62a 


(b — 0 377 e) ’ 


= 0 623 - 


(l-D.377 ?-] 


: 0 023 -V- + 0 235 

D 


(-:-)■ 


Das /weite G-lied eireickt (O = 760 mm gesetzt) hei gesättigter Luft im Maximum bei 0 07, bei 20^ 0 12, bei 
25® 0 22, bei 30® 0 4,0 g als Korrektion Zur Berecknung des Gewichtes des Wasserdampfea im Kilogramm 
feuclitei Luft ist der letzte Aubdruek beq[U 0 inei als der erste 



Die vertikale Yerteihmg des Wasserdampfgehaltes. 


221 


Millimeter (gemessen durch den Druck einer Quecksilbersäule) bezeichnet. Da 1 Liter 
(Kilogramm) Wasser 1mm Wasserhöhe pro Quadratmeter giebt, so würde diese 
Dampfmenge kondensiert eine Eegenhöhe won e X 13*6 mm liefern. 

Um den Druck der „trockenen Luft“ zu erhalten, dürften wir dann nur den 
Dampfdruck vom Barometerstand abziehcn. Die Ansicht, dass in der That eine 
eigene Dampfatmosphäre anzunehmen sei, hat mit allen ihren Konsequenzen in 
dem berühmten Meteorologen H. W. Dove einen eifrigen Vertreter gefunden, 
und dadurch lange Zeit die meteorologischen Theorien beherrscht, namentlich die 
deutsche Meteorologie. Schmid hat in seinem Lehrbuch (1860) ein eigenes Kapitel 
„Druck der trockenen Luft"‘ (S. 886/95) als einer feststehenden Thatsache, ohne 
irgend einen Hinweis auf erhobene oder mögliche Einwände gegen dieselbe. Dock 
hatten schon damals Espy in Kordamerika, Broun in England, Jelinek in Prag 
Bedenken dagegen erhoben, dass dem beobachteten Dampfdruck mehr als eine lokale 
Giltigkeit zugeschriehen werde, indem sie auf geringe Entfernungen hin grosse 
Differenzen im beobachteten Dampfdrücke fanden. Den bedeutendsten Gegner (auf 
dem Kontinent) fand die Theorie einer selbständigen Wasserdampfatmosphäre in 
Lamont. Derselbe wies darauf hin, dass das Dal ton sehe Gesetz vollkommen gütig 
sein, und doch keine Anwendung auf den atmosphärischen Wasserdampf finden könne. 
Jelinek und Kämtz nahmen an, dass der gebildete Wasser dampf nur allmählich 
sich verbreite, und Lamont zeigte, dass, wo Wasserdampf sich bildet, er die Luft 
mehr oder weniger verdrängt und dass dampfgesättigte oder feuchte Luft längere 
Zeit neben trockener im Gleichgewicht bleiben könne. 

In England hat R. Strachey überzeugend naehge wiesen, dass die Annahme einer 
selbständigen Dampfatmosphäre mit den Beobachtuogsergebnissen vollkommen in 
Widerspruch stehe, und dass der Wasserdampfgehalt der Atmosphäre in einem viel 
rascheren Verhältnis mit der Höhe abnimmt, als dies in einer selbständigen Wasser- 
dampfatmosphäre der Fall sein müsste, und dass die thatsächliche Wärmeabnahme 
mit der Höhe in der Atmosphäre die von der Theorie geforderten Dampfdrücke 
in grossen Höhen überhaupt gar nicht zulasse. ^) 

Wir wollen den von Strachey gelieferten Kacliweis der Unverträglichkeit 
einer selbständigen Dampfatmosphäre mit den Beobachtungen hier in etwas anderer 
Weise wiedergeben und uns dabei auch auf die neuereu Beohachtungsergebnisse 
stützen. Zugleich werden wir versuchen, ob sich nicht doch ein empirisches G-esetz 
der Abnahme des Wasserdarapfgehaltes mit der Höhe aufstellen lasse, welches den 
Beobachtungen mit genügender Schärfe entspricht.^) 


1) Laiuoiiti, AWiandhuig'ea d. Iv. Altademie d. Wis.s 0 nscliaftoii in Müuclieii. B. VIII. 18&7. I. Abteilung. 
S. 196. — Die I) a 1 1 o ii aelie Dampftlieorio. Pogg. Ann. CXVIll. 1862. S- 168, nncl Kämtz, Eep. f. Met. II. 
8.336. Met. Z. III. 1868. S. 369. Man beaclite auch, besonders die Abhandlung toh H. H. HildeBr and s so n, 
Zur J?rage über das Verhalten des Wasserdampfes iu der Atmosphäre. Zeitschrift f. Met. B.X. 1875. S. 17, 
mit interessanter Hstoriseher Einleitung. Der Verfasser uutersclieidet bei der Einführung von Wasserdampf in 
die Atmosphäre (es kommt ^vohl nur Verdunstung am Boden 'wesentlich in Betracht) z'wei Vorgänge: i. einen 
mechanischen. Der Wasserdampf drückt zuerst die schon vorhandenen Gase bei Seite , bis der Bruch: aus- 
geglichen. 2. Einen molekularen. Der Wasserdampf diffundiert allmählich in das schon rorhandeno Gas- 
gemenge. Man sehe auch die darauf folgende Ahhandluug : Eann, Bas Dal ton sehe Gesetz und. die Zusammen- 
setzung der Luft in gi'ossen Hohen. Ebenda S.23, "wo auch die Arbeit ■von Stefan, so'weit sie auf den 
Gegenstand Bezug hat, angezogen wird. 

2) Richard Strachey, On the Distribution of Aq.ueous Yapour in the upper parts of the Atmosphere. 
Proc. E. Society. March 1861. 

8) Siehe Hann, Bio Ahnahme des Wasser dampfgehaltes der Atmosphäre mit zunehmender Höhe. Met. Z. 
B. IX. 1874. S. 193. — Kerner: Tafeln zur Berechnung des Wasserdampfgehaltes der Atmosphäre. Met. Z. 
B. XIX. 1884. S. 228 etc., ferner B. XXIX. 1894, S. 194 etc. 
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■Wenn der Wasserdampf in der Atmospliä,re das Daltonsche Gesetz befolgen 
wuide, so könnte man nach der Formel, die ■wir sobon in der Einleitung 8 9 
mitgeteilt haben, aus dem an der Erdoberfläche beobachteten Eampfdruck auch den 
Dampfdruck in jeder gegebenen Hohe berechnen Wir brauchten nur statt der 
Konstanten, die für die atmosphäiische Luft gilt, die für den Wasserdampf gütige 
einzusetzen, welche sich aus dem spezifischen Getvicht desselben (Vg von dem der 
trockenen Luft) ergiebt, demselben verkehrt proportional ist Die derart berech- 
neten Dampfdrücke in verschiedenen Hohen kann nnan dann mit den beobachteten 
vergleichen, und Zusehen, wie weit sie von letzteren ab-woicben. Um die beobachteten 
Dampfdrücke mit den berechneten beq^uem vergleichen zu können, folgen wir dem 
Vorgänge von Strachey und setzen den Dampfdruck an der Erdoberfläche stets 
gleich 1, drucken also die in der Hohe beobachteten Dampfdrücke m Bruchteilen 
des gleichzeitig an der Erdoberfläche beobachteten Dampfdruckes aus So ist z B 
der mittlere Dampfdruck auf dem Säntisgipfel (2467 m) 3-3 mm, unten (Zürich, Alt- 
statten) in 464m 6 85mm, also Verhältnis 0-48 für 2000m Höhendifferenz Zu 
Newara Eliya auf Ceylon in 1892 m ist der Dampfdruck 11-04, nuten am Meeres- 
niveau 21 -7 mm, Verhältnis 0 51 Auf diese Weise ist es möglich die relativen Dampf- 
drücke in gleicher Seehohe aus den verschiedensten Klimaten auf Mittelweite zu 
bringen Dieser Vorgang setzt allerdings voraus, dass der Dampfdiuek in einer 
geometrischeu Progression mit der Hohe ahnimmt, das musste ahei auch der hall 
sein, wenn eine selbständige Wasserdampfatmosphare existieren wurde 

Die Beobachtungen auf Beigen ergeben die folgenden Werte dei Abnahme 
des Dampfdruckes mit der Hohe, welche mit jenen, die aus der Annahme einer 
selbständigen Dampfatmosphäre sich berechnen lassen, verglichen werden mögen. 


Abnahme des Dampfdruckes mit der Hohe 
Hohe in Tausenden von engl Fass 


Hohe 

1 

2 

4 

6 

8 

10 

12 

14 

16 

e beobachtet 

(.85) 

80 

•64 

-51 

40 

32 

28 

21 

•18 

e bereclinet 

•98 

•95 

91 

•87 

•83 

•79 

76 

72 

•68 


Maa sieht aas dieser Yergleicliuag, dass der Dampfdrack viel rascher mit der 
Höhe abnimmt, als dies ia einer selbständigen Dampfatmosphäre der Fall sein 
wrde, schon in 2000 Pass (650 m) ist der Unterschied Ve 4^® Betrages und in 
20000 engl Fass (6500 m) ist der beobachtete Dampfdrack nur mehr des be- 
rechneten. In 6000 engl Pass (1950 m) ist die wiiklich m dei Atmosphäre vor- 
handene Dampfmengo nur mehr die Hälfte von jener am Meeresmvean, statt dass 
sie noch nahezu 90 Proz: betragen sollte 

lYir haben fräher ermittelt, dass am A( 3 [uator die Isotherme von 0^ bei 5100 m 
Seehöhe liegt, d i bei ca. 16000 engl. Fass. ISTach der Theorie müsste daselbst der 

1) Wir fanden für trockene Mt als Hohe der homogeneE AtmospMre 7991 m, für Wasserdampf -würde 
dieselbe m Veihältnis des geriBgerea spezifLsclaeE Ge-wiehtes grosser, also 7991 x 8/5 = 12 800 m sem, die Kon- 
stante zur Rechnung mit ge'wöliiilichen Logarithmen, ist also 20 440 m (d. i die gewöhnliche Baromoterkonstanto 
18 400 X 8/5) Es gilt demnach die Pormel. log b = log B — (h 29440) für die Druekahnahme in einer 
Was serdampfatmosphäre 

2) Idan vergleiche meine Hes-altate in Met. Z 1894 S 196 n 197 Die Bigabmsse der Ballonfahrten 
von Welsh md G-laisher sind hier weggelassen worden, da die neneren Beobachtungen auf Ballonfahrten 
ergeben haben, dass, ebenso wie die von älteren Forschern erhaltenen. Teraperatnrangahen, auch die berechneten 
Dampfdruckwerte zu hoch sind — Man vergleiche Ä.sa mann und Berson, Wissenschaftliche Lnltfahrten 
B in S 158 

3) B’nr englische Fass nach der Formel log = log Oq ■— (h 06 600) 
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Dampfdruck noch gleich 2 1 mm X 0*68 = 14*3 mm sein, aber bei 0® kann der 
Dampfdruck 4-6 mm nicht überschreiten. Die thatsächliehe Wärmeabnahme mit der 
Höhe gestattet deshalb gar nicht die Existenz einer selbständigen Dampfatmosphäre. 

In der freien Atmosphäre erfolgt die Abnahme des Dampfdruckes mit der 
Höhe noch rascher als auf den Gebirgen der Erdoberfläche, wie die neueren wissen- 
schaftlichen Luftschiffahrten ergeben haben. Da die höheren Luftschichten ihre Be- 
reicherung mit Wasserdampf von der Erdoberfläche her erhalten, so erscheint dieses 
Ergebnis ganz natürlich. R. Süring hat die bezüglichen Ergebnisse der deutschen 
Ballonfahrten in sehr übersichtlicher Form zusammergestellt und es mögen hier 
die Zahlen für die Abnahme des Dampfdruckes im Gebirge vergleichend daneben 
gestellt werden, so weit selbe reichen. 

Abnahme des Dampfdruckes mit der Höhe (nach Kilometern). 


A. in der freien Atmosphäre, B. in Gebirgen. 


Plöhe 

0.5 

1.0 

1.5 

2.0 

2.5 

3.0 

3.5 

4.0 

4.5 

5 

6 

7 

8 

A 

.83 

.68 

.51 

.41 

.34 

.26 

.20 

.17 

.14 

.11 

.054 

.028 

.013 

B 

.83 

.70 

.58 

.48 

.40 

.34 

.28 

.23 

.19 

.16 

— 

— 

— 


In einer Höhe von 3 km (Sonnblickhöhe) enthält die freie Atmosphäre durch- 
schnittlich nur mehr des Dampfgehaltes im Meeresniveau (im Gebirge noch 
in 5 km Höhe wenig über und darüber hinaus wird die Luft äusserst dampf- 
arm. Da die Ballonbeobachtungen für 8 km Seehöhe eine mittlere Temperatur von 
ca. — 38® (über Berlin und Paris) ergeben haben, so kann in dieser Höhe die 
Luft im Maximum nur mehr einen Dampfdruck von 0-15 mm, bei der relativen 
Trockenheit dieser Höhen wohl kaum 0*07 mm enthalten, was ca. 1 Proz. des 
Dampfdruckes an der Erdoberfläche sein würde. Damit stimmen in der That die 
obigen Beohachtnngsergebnisse. 

Infolge der (dnrch die Temperaturabnahme bedingten) rascheren Abnahme des 
Wasserdampfgehaltes der Atsmosphäre mit der Höhe bilden selbst nicht sehr hohe 
Gebirge sehr einflussreiche Scheidewände für die Hydrometeore. Ein Gebirgszug 
von 2 km Kammhöhe lässt kaum mehr die Hälfte des Wasserdampfgehaltes der 
Luft passieren, die andere Hälfte muss heim Aufsteigen des Luftstromes kondensiert 
werden. 

Empirische Formel für die Abnahme des Wasserdampfgehaltes 
mit der Höhe. Bei Vergleichen der relativen Abnahme des Dampfdruckes (ej^ieo) 
mit der Höhe fallt sogleich auf, dass diese Relativzalilen für gleiche Höhen in 
allen Klimaten fast völlig ühereinstiramen, also von der Grösse der Dampfspannung 
an der Erdoberfläche unabhängig sind. In der Schweiz wie auf Ceylon ist der 
relative Dampfdruck in ca. 2000 m (relativ) 50 Proz. des Druckes im unteren 
Niveau, obgleich der letztere in der Schweiz rund nur 7 mm, in Ceylon 22 mm 
ist; der mittlere Dampfdruck ist im Winter auf d.em Sonnblickgipfel 1*5 mm, 
d. i. 37 Proz. von jenem am Meeresniveau, auf Java in gleicher Höhe 7*2 mm, d. i. 
36 Proz., während die Dampfdrücke unten resp. 4 und 20 mm sind. Daraus folgt, 
dass der Dampfdruck in der Atmosphäre nicht in einer arithmetischen, sondern in 
einer geometrischen Progression mit der Höhe abnimmt; nicht die Differenzen, sondern 
die Quotienten des Dampfdruckes gleicher Höhenunterschiede sind gleich oder kon- 
stant, und zwar, wie sich im Gebirge wenigstens bei näherer Untersuchung ergiebt, 

1) K-einliard Süring, Die Verteilung des Wasserdampfes. Wissenschaftliclio Luftfalirtett. B.III. Brann- 
seUweig 1900. S. 157 etc. — Die Kolumne B von mir bereclinet iiacli der empirischen Formel: log == loge^ 
■— (h : 6340). S. später. 
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sekr nalie gleich für alle Hohen Diese nahezu konstanten Quotienten setzen uns so- 
gleich in Stand, eine empirische Formel für die Abnahme des Dampfdruckes mit dei 
Hohe aufzustellen Diese Formel fui die Abnahme des Dampfdruckes mit der Höhe 
in Gebirgen lautet^) ^ 

h ” 

log eil = log Go , odei ei, == eo 1 0 


Für metiisches Mass (für engl Fuss ist die Konstante 20 700 Fuss), eii bezeichnet 
den Dampfdruck in der Hohe h, also im oberen, Co im unteien Niveau 

Da tui die Abnahme des Luftdruckes mit dei Hohe die Gleichung 

h 

gilt, SO eigieht sich mit völlig zuieichendei Genauigkeit auch die Relation 
die zuweilen von Nutzen sein kann ä) 

Wahrend die oben abgeleitete empirische Formel die Ergebnisse der Dampf 
druckheobaehtungen alif Bergen vollkommen genau wiedergiebt, liefert sie für die 
grosseien Hohen der Atmosphäre erheblich zu giosse Werte des Dampfdruckes 
Die Beobachtungen im Ballon lassen sich aber auch nicht durch eine einzige kleinere 
Konstante m der Formel wiedergehen Es ist aber Suiing gegluckt, der letzterer 
eine sehr einfache und praktische Form zu gehen Suring findet, dass die Formel 


e, = e 10 

k o 




h in Kilometern, die im Ballon heohachteten Dampfdrücke (unter mittloien Vei 
nissen) sehi gut wiedergiebt Diese Formel kann m der That als dei vollkommei 
entspiechende Ausdiuck der Dampfdruckanderung mit der Hohe in der freien Atmo 
Sphäre angesehen werden 


S Mot Z 1894 8 190 Mittelwort der daaolhat hereoknütoii Küiistanien 6350 ca 

2) Man uber/öttgt Hich leicht, dass die Quotienten aus den ehigon liolatiYzalilen (S 222) für gleiche Höhenintoi 
valle, oder die DifloionzGii der Logaiiihmon derselben, iiakozu gleich imd honstani sind, wie es einer geomotnsoke 
Piogressiün entspricht Die mittloro Differenz dei Logantkiuea zweier aufeinander folgender Weite von e i 
gleichen Hohenintervallen von jo 2000 engl Fuss ist 0 0926, somit folgt *iu& log Gq — log O}, = li C = 0 092i 
0 s= h 0 0925 = 21000 engl Fuss = 0580 m Zieht man aboi alle Ilohenintorvallo (auch dio oben nicht ar 
geführten) in Rechnung, so kommt C= 6350 In moiner erstell Abhandlung (Zeitschrift f Met B IX. 187 
S 198) bähe ich 6500 gefunden, wekbe Zahl auch ohne G-ofiibrdung der eiieiohbaron G-enauigkeit dor dam 
herechneten Werte von ej,^ Bq beibehalton werden kann, da sie sich schon eilige bilrgert und /ui Boreolinuii 
von Tafel werten Verwendung gefunden hat 

») Tie Ballonbeobachtangen ergeben für Hohen bis 4^/^ km in gutei ‘Übeieinatimniung die Konstan 
5250 ni, von 4 V 2 — 8 km aber im Mittel 3550 m (als aligenieineB Mittel findet man 4150 m) Zwisckon 4^2 
5 km vnrd die Konstante plötzlich Meinei , es ist dies die gleiche Hobenstufe, in der die Teinperaturabnahn 
sieh rasch veigiossert Tie Anwendung der gleichen Konstante giebt deshalb koino befriedigende fTbereiiiMtinimnr 
zwischen Beobachtung und Reehnnng 

Die Formel von Sünng lasst die Werte e^ e^ beq.n6mei und leichter beiechnen, als es den Ansclio 
hat Z B h= 3km giebt den Exponenten — = — 0 575, zieht man diese Zahl von 0 ab, so erhalt m. 
den Logarithmus von 6]^ e^, in unseiem Falle 9 425, zu welchem Logarithmus die Zahl 0 266 oder 26 6 Pioz g 
hört, die Beobachtungen ergaben 26 4 Oder h=6hm, Es^ponent — — = — 130, log(— ) also 8 70, Zahl 0 ( 

Die amerikanischen Registrierungen der Feuchtigkeit bis zu Höhen von 7000 engl Fuss mittelst Brach 
liefern die Konstante 5400 in, m guter tybeTeinstimmung mit den Balloubeobaclitungeii für das gleiche Hohe 
Intervall 
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Schätzung der in der Atmosphäre bis zu einer gewissen Höhe, oder bis 
zu deren Grrenze enthaltenen Wasserdampfmenge. Die oben aufgestellteu 
empirischen Formeln gestatten diese Aufgabe zu lösen, erstere bis zu Höhen von 
ca. 4 km im Gebirge mit vollkommen zureichender Genauigkeit, letztere wegen der 
Änderung der Konstanten mit der Höhe nur ganz näherungsweise. Da aber oberhalb 
5 km der Dampfgehalt der Atmosphäre fast keinen Einfluss mehr auf das Eesultat 
hat, kann man eine mittlere Konstante für das Höhenintervall 0 — 5 km einführen. 

Wir setzen künftig zum Zwecke solcher Summierungen: 

Für die Dampfdruckabnahme im Gebirge C=6‘5km (wie früher) 

Für die Dampfdruckabnahme in der freien Atmosphäre C = 5*0 km 

Für mittlere Verhältnisse (und nur für solche darf man überhaupt die 
obigen Formeln anwenden) können wir zur Schätzung des Wasserdampfgehaltes 
ganzer Luftschichten von der Höhe einer homogenen Dampfatmosphäre wie beim 
Luftdruck ausgeheif; indem wir diese Höhe aus der ohigeu Konstanten berechnen 
durch Multiplikation derselhen mit dem Modul der Briggschen Logarithmen A) 

Für die freie Atmosphäre erhalten wir sonach 5-0 X 0*4343 = 2*17 km als 
Höhe der Dampfschicht, welche bei Kormaldruck und Normaltemperatur dem Ge- 
wichte der in der Atmosphäre enthaltenen Dampfmenge äquivalent wäre. Bezeichnet 
e^ den mittleren Dampfdruck an der Erdoberfläche, so ist das Gewicht eines Kubik- 
meters Wasserdampf daselbst (s. S. 219) 0-00l06eo:(l -j- at) in Kilogramm; somit 
das Gewicht einer Schicht von 2*17 km == 2*3 X e© kg, da wir die Temperatur- 
korrektion hei diesen Schätzungen füglich weglasseii können. 

Nach der Daltonschen Theorie, dieselbe auf den Wasserdampfgehalt der Atmo- 
sphäre angewendet, müsste man die Höhe der homogenen Dampfatmosphäre zu 
12*8 km annehmen (s. S. 222 unten). Man erhält also dabei den Dampfgehalt der 
Atmosphäre nahezu sechsmal zu gross, oder der wirkliche Dampfgehalt derselben 
beträgt nur 0*17 von dem theoretischen Betrage. 

Bei einem mittleren Dampfdruck von 1 1 mm, wie er im Sommer durchschnitt- 
lich in Mitteleuropa beobachtet wird, ist daher der gesamte Wasserdampfgehalt der 
Atmosphäre über uns auf 11-0 X 2-3 = 25*3 kg zu schätzen, welcher kondensiert 
eine Eegenhöhe von 25 mm geben würde. Die früher herrschende Theorie hätte 
aber gerechnet 11 X 13-6 = 150 kg, entsprechend einer Regenhöhe von 150 mm. 
Der Dnterscliied ist also sehr gross. 

Wenn mau fenier mit Dove den Tbeobacliteten Dampfdruck vom Barometerstand a'bzielien 
würde, so hätte man ein nahe sechsmal zu grosses Dampfgewieht abgezogen und würde den Druck 
der trockenen Luft also viel zu klein gefunden halben. Än dürfte bei 11 mm mittlerem Dampfdruck 
z. B. nur ll.O x 0.17 = 1.9 mm vom Gesamtdruck' der Atmosphäre dein Dampfdruck zusclireihen. Die 
Berechnung des Druckes der trockenen Luft ist nur für einen kleinen begrenzten kaum zulässig, 
wo sich der Wasserdampf durch Diffusion gleichmässig verbreiten kann, und wo keine neue Dampf- 
bildung stattfindet. In der Atmosphäre wird dieser Gleichgewichtszustand nie erreicht, weil beständig 
neuer Wasserdampf an der Erdoberfläche sich bildet und in den höheren kalten Schichten sowie in 
kälteren G-egenden wieder kondensiert wird. Deshalb kann das Daltonsche Gesetz auf den Wasser- 
dampf der Atmosphäre keine .Anwondung finden, dagegen unbedenklich auf die sog. pernamenten 
Gase der Atmosphäre, welche i’ ki ji-n.ii.«-" Menge vorhanden sind und längst Zeit gefunden haben, 
sich nach den physikalischen Gesetzen in der Atmosphäre zu verteilen. '2) 


1) Wie hoira Luftdruck, wo 0= 18 400 und 18 400 x 0.4343 = 7991 m die Höhe der lioinogeiieu Atmo- 
sphäre ergiebt. 

2) Wollte man die Dampfmenge herechnen, weleho bis zu einer gewissen Höbe oder in einer Schiebt von 
bestimmter Mäebtiglceit vorhanden ist, und diese Aufgabe ist die wichtigere und auch die beatimmtere, so erhält 
man dafür die folgende Grleichung: 

Das Gewicht des Wasserdampfes in einer Schicht von der Mächtigkeit dh ist, wenn wir den Divisor 
(1 -j-o^t) ’WGglassen, oder bloss ini Gedächtnis hehalten wollen: 

Hann, Lebrb. d. Meteorologie. 
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Ilm die Fragen xibei den Wasseidampfgelialt der Atniospliaie bequem beaiit- 

wüxten zu können, kann man die G-rosse 10 für verschiedene Werte von h 
im voiaus berechnen und in eine kleme Tafel bringen Eine solche findet sich 
nachstehend : 

Faktoren zur Berechnung des Wasserdampfgelialtes der Atmosphäre im Niveau h, 
wenn der Eampfdiuck im unteren Niveau bekannt ist 
eil = Go X Faktor 


h 

0 

100 

200 

300 1 

400 

500 

600 

700 j 

800 

900 

0 

100 

96 

93 

I 

•90 1 

i'aktorcr 
87 1 

i 

84 1 

81 

78 1 

75 1 

73 

lOOO 

70 

.68 

65 

63 1 

61 

59 1 

57 

55 

53 

51 

2000 

49 

.48 

46 

44 

43 

41 

40 

38* 

37 

36 

3000 

35 

33 

32 

31 

30 

29 

28 

27 

26 

25 

4000 

24 

23 

23 

22 

21 

20 

20 

19 

18 

18 

5000 

47 

16 

16 

15 

15 

14 

14 

13 

13 

12 


Diese Tabelle gilt für die Andeiung des Dampfdruckes mit dei Hohe im 
Gebirge, also für Erhehungen der Erdoberäaehe Für die fieie Atmosphaie ist 

dieser Faktor 10 ^ , die Werte desselben fiir ganze Kilometer sind 

h 123456789 10 km 

Faktoi 66 43 27 16 09 05 03 014 007 003 

Diese Tabelle gestattet aui die bequemste Weise den mittleicn Bampldiuck aui Boi^yeu aus 
Beobachtungen an deren Fuss mit dei Öenauigkeit dei Beobachtungen seihst zu bcroclmcn 
Z B Im August 1889 wurden vollständige Beobaelitungen aut dem Gipfel des bujijama ni Japm 
in 3733 m SeWic angestellt Das Monatsmittel des Dampldmckes eigab sich zu 5 40 mm Die 
ffleichzeitigen Beobachtungen zu Tokio und l^umazu liefern einen Damptdiuck im Mceiosiiiycau von 
20 3 mm Beiecbnet man daraus mittelst unserer Tabelle den Dampfdruck auf dem Gipfel des h ujijama, 
so hat man 20 3 x 027 = 5 48, vollkommen mit den Beobachtungen ubeiemstimmend 

Oder Eom-Monte Cavo, Hohendiderenz h-=915m Mittlerei Dampfdiuck Itom Winter 7 1, 
8ommei 13 9 Daraus bercclinet, Monte Oavo, "Wintei 7 1 x 0 73 — 5 2, beobachtet .)3, Sommei 
13 9 X 0 73 = 10 2, beobachtet 10 4 




50UÖ ^ ^ 

0 00106 0^10 dli 

Dio Integiatioii (Summiorung) diosos Ausdruckos von li = 0 bis li = li orgiebt 

( - — 

1 ^ 5000 

0 OOlOG Bq Mod 5000 \^1 — 10 
5000 X Müd ■== 5000 X 0 4313 = 2170, somit oi kalten wir als Darapfgowiüht (kg) in der Sohn kt li 

f 

2 3 Ooy - 10 ) . 

Bm k — 00 oder fiir die Dampfmengo bis m\ aienze der Atmospkare andon vn wiedei den sckmiübini 
im Text gegebenen Ausdruck für die gesamte Dampfmenge der Atmosplikre Wollen wii akoi z B die Dampl- 
menge tereclmen, die m Sommer in einer Luftscluekt von 2000 m enthalten ist, ao wäre 6^,5=110 mm, k = 2000, 
der Ausdruck in der Klammer wird = 1 — 0 40 = 0 60, somit die gesamte Bampfmenge rund 15 kg pio Quadiat- 
metei, d i mekr als die Hälfte des gesamten Wassergehaltes der Atino Sphäre — Wollte mau genauer lochiien, so 
müsste man noch durch 1 + «t dividieren, wo t die mittlere Lufttempeiatur zwischen 0 und 2km, also etwa 
120 ^ya,re. Dann ist 1 -p at == 1 044 und. die Division gielit 14 3 kg. 

1) Die Tabelle ist die alte von mir schon früher mit dor Konstanten G 5 km beiochnete Bleiht man boi 
/W 61 Dezimalen stehen, und das genügt für die erreichbare Oenauigkeit, so macht es keinen Unterschied, oh 
man 0 = 65 odei 6 3 oder 6 0 setzt Seihst mit letzterem Werte erhält man z B für h = 5 km 017 wiü ohon 



Yerteilung des Wasserdampfes längs der Erdobemäclie. 


227 


]\lan kann natürlich auch iimgekelirt aus den Beobachtungen in einem hölieren Niveau den 
Dampfdruck in einem tieferen berechnen, aber weniger genau, weil die Fehler des niedrigen Dampf- 
druckes dabei vergrössert werden. Man kann auch die beobachteten Dampfdrücke auf das Meeres- 
niveau reduzieren, was zuweilen wünschenswert erscheint. 

Dass unser empirisches Gesetz so überraschend gute Resultate liefert, dass es die Beobachtungen 
in grösserer Höhe völlig ersetzt, darf nicht dazu verleiten, seine absolute Genauigkeit und Tragweite 
zu überschätzen. Die Dampfdrücke in grösseren Höhen sind kleine Grössen, deren Genauigkeit selbst 
nur bis auf einige Prozent verbürgt werden kann. Die Konstante der geometrischen Progression 
braucht daher nur angeiiähert bekannt zu sein, oder kann praktisch ziemlich variieren, ohne dass 
dies in den Berechnungen als Fehler zu Tage tritt. Aber die Zulässigkeit einer geometrischen 
Progression in der Abnahme des Dampfdruckes mit der Höhe steht fest. 

Doch gilt alles oben gesagte nur für mittlere Zustände, für eine Art Gleichgewichts- 
zustand der Verbreitung des Wasser dampfes. 

Die Abnahme der spezifischen Denchtig’keit mit der Höhe in der 
freien Atmosphäre. Die Ändemng des Dampfgehaltes in einem Kilogramm 
feuchter Luft mit der Höhe erfolgt v^eniger regelmässig als die des Dampfdruckes. 
Süring hat für das empirische Gesetz der Abnahme des Dampfgeviclites q im; 
Kilogramm folgenden Ausdruck gefunden: 

9 120 9 V 12/ 

= p^ 10 , oder nahezu == p^ 10 

Die mit dem (genaueren) Ausdruck berechneten Werte der spezifiselien Feuchtig- 
keit, in Prozenten von jenen an der Erdoberfläche ausgedrückt, sind: 

Abnahme der spezifischen Feuchtigkeit mit der Höhe, 
h in km 1 1.5 2.0 2.5 3 4 5 6 7 8 

Pj^ in Proz. .76 .65 .55 .47 .39 .26 .17 .11 .07 .04 

Die spezifische Feuchtigkeit an der Erdoberfläche zu Berlin ist etwa 5*9 g 
pro Kilogramm feuchter Luft. In 6 km z. B. wurde beobachtet pii = 0*67, die Formel 
giebt: 5-9 X 0*11 = 0*65. 

Die Abnahme der relativen Feuchtigkeit mit zunehmender Höbe 
erfolgt sehr unregelmässig, so dass sieb keine Formel dafür aufstellen lässt. Die 
Höhen, in denen am häufigsten eine Kondensation des Wasserdampfes erfolgt, zeigen 
eine Zunahme der relativen Feuchtigkeit, oberhalb nimmt dieselbe rasch ab. 

Die Beobachtungen mittelst Drachen in den Vereinigten Staaten, die^aber im allgemeinen nur 
für gutes und windiges Wetter gelten, lieferten folgende Mittelzahlen: 

Höhe 1500 2000 3000 4000 5000 6000 7000 engl. Fass 

Höhe 490 650 970 1.300 1600 1950 2270 Meter 

Prozent 65 65 65 64 58 59 51 

Die Ballonbcohachtungen in Deutschland ergaben folgende Mittelwerte: 

Höhe Erde 500 1000 1500 2000 2500 3000 3500 4000 4500 m 

üelative Feuchtigkeit 77 71 70 62 57 58 55 49 53 54 Proz,. 

Bei den grossen Schwankungen, denen die relative Feuchtigkeit je nach 
der Witterung in allen Höben unterliegt, haben diese Mittelwerte aus relativ wenigen 
Beobachtungen keine allgemeinere Geltung. In der Mehrzahl der Fälle sind die- 
Luftfahrten bei anticyklonaler Witterung unternommen worden. 

B. Die Verbreitung der atmosphärisclien Feuchtigkeit längs der Erd- 
oberfläche. Der Wasser dampfgeh alt der unteren Schichten der Atmosphäre steht in 
engster Beziehung zur Temperatur. Das Innere der grossen Wüsten ausgenommen, ist 
die y erdampfung von der flüssigen, oder selbst von der festen, aber feuchten oder mit 
Vegetation hekleideteu Erdoberfläche reichlich genug, um die Luft fast stets bis zu 
einem gewissen Grade mit Wasserdampf zu sättigen. Die Linien gleichen Dampf- 
druckes an der Erdoberfläche schliessen sich deshalb dem Verlaufe der Isothermen 

15 ^ 
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leclit enge an, von relativ gelingen Kontinentalraumen abgesehen. Der Wassei- 
dampfgehalt der Luft nimmt vom Aqnatoi gegen die Pole hm zugleich mit der 
Temperatur ab 

Der G-iad dei Sättigung der Luft mit Wasseidampf, die lelative Peuclitigkeit, 
dagegen zeigt sich von der Unteilage viel staikei beeinflusst Sie ist über den 
Ozeanen vom Äquator bis gegen die Pole bin nahe dieselbe, und durfte sich da 
bei 80 Proz halten, in den Passatgebieten kann sie auf 75 Proz (in einzelnen 
seltenen Fallen selbst auf ÖÜ Proz) lierabsinken (nach Schott). Auf den Kontinenten 
nimmt sie von den Küsten landeinwärts ab, in den höheren Bi eiten aboi, wo die 
Kontinente im Winter eine sehr niedrige Temperatur haben, ist dies niii im Sommei- 
halhjahr der Fall, im Wintei nimmt die relative Feuchtigkeit sogar landeinwärts 
zu, weil bei der doit herrschenden niedrigen Temperatur schon sein geringe Dampf- 
mengen die Luft mit Wasserdampf sättigen Im Sommei aber nimmt die lelatno 
Feuchtigkeit landeinwärts bedeutend ab 

Im allgemeinen gilt der Satz Mit steigender Temperatur nimmt dei absolute 
Wasseigehalt der Luft zu, die lelative Feuchtigkeit jedoch ah, und umgekehrt 
Uber den Landfläehen, wo die Temperaturvariationen raschei und st.iikci sind, 
macht sich dieses Wechselverlialtnis am deutlichsten hemeikhai 

Svante Airheiiius hat Mittelwerte dei absoluten und lelativeii Feuchtigkeit 
für Zehngrad-Zonen beiechnet Die Zahlen, zu denen ei dabei gelangt ist, sind 
sehr geeignet zu einem allgemeinen Überblick über die Veiteilung dei Liiftfcuclitig- 
keit über die PIrdoberflache Die mittleren Tempoiaturen mögen gleichfalls hiei 
stehen, weil die absolute P'euchtigkeit von ihnen abhängt 
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In den Bieiten zwischen 20 und 40^ Noid und Sud ist die lelative Feuchtig- 
keit am kleinsten, am Äquator und m den Cirkumpolaigegenden am grössten Doi 
Dampfdruck und der absolute Wasseigehalt der Luft folgt der Temperatur untl 
nimmt mit dieser gleichmassig gegen die Pole hm ab Die relative Feuclitigkoii 
zeigt in den Mittelwerten für die Breitekrcise (wegen der überwiegenden Wasser- 
bedecknng) keine bemerkenswerte jährliche Periode, wohl aber die absolute m mitt- 
leren und höheren Breiten ^) 

Die Änderung der absoluten und der relativen P''euchtigkeit auf einem giessen 
Kontinente nach den Jahreszeiten und mit der Entfernung von den Ozeanen zeigen 


Arrlienius liat voroi st Mittelwerte der relativen Feuclitiglveat fui die vier JaliiöBzoiten gebildet und 
■ans diesen, und den Temperaturen die Damplmengen zniuck liereclinet Letztere stimmen deslialb in don Jalirus- 
mitteln nicht mit den Jahresmitteln dei relativen. Feuchtigkeit und dei Temperatur Wüllte man Bampfdrucko 
reelmen., so ivären ohige Zahlen mit dem Faktor (1 H- ett) (1060) zu multiplizieien. ArrlioniuH, On tlie in- 
fLuence of carbomc acid m the air upon the tempeiatme of the ground Phil Mag Apiü 1896 



Der tägliche und jährliche Gang der Luftfeiiclitigkeit. 229 

am besten die Karten der Yerteilnng der Luftfeuchtigkeit im russischen Reiche von 
A. KaminskyA) 

Der Dampfdruck nimmt von 2.5 mm im Jahresmittel im. arktischen Nordasieii bis auf 
11.0 mm an der Südktiste des Schwarzen und Kaspischen Meeres zu. Über dem Kontinent von Asien 
biegen die Linien gleichen Dampfdruckes von den Küsten gegen das Innere weit nach Süden aus. 
Die Linie von 5 mm Dampfdruck findet sich an der Küste von Norwegen unter 66° nördl. Br., im 
inneren Asien unter 50°, in Ostasien unter 52°*, die Linie von 6 mm geht vom Finnischen Meerhusen 
südlich vom Aralsee bis zu 38o Breite herab und steigt dann im östlichen G-ehirgsland wieder nach 
Norden etc. Am stärksten sind diese Ausbiegungen nach Süden im Winter. Dann hat NE- Asien 
nur 0.5 mm mittleren Dampfdruck, die Linie von 2.5 mm läuft vom 70. Grad am Nordkap nach S und SE 
bis 42° hinab, südlich vom Aralsee. Im Sommer dagegen verlaufen die Linien gleichen Dampf- 
druckes ziemlich längs der Parallelkreise. Das Jahresmaximum des Dampfdruckes ändert sich fast 
gar nicht in der Lichtung von West nach Ost unter den Parallelen von 54 Ms 64° nördl. Br. Nur 
in den Wüsten und Steppen Westsihiriens und Westturkestans zwischen 53 und 35° N. finden sich 
insolförmige Räume niedrigsten Dmupfdrucko«, aber auch hier geht derselbe kaum unter 10 mm herab 
und ist wenig geringer als an den Westicüsi-'n des mittleren Europa. 

Die Jahresmittel der relativen Feuchtigkeit nehmen von 85 Proz. in Nordasien bis 
auf 65 Proz. in Westturkestan ah , südlich vom Aralsee in der Türkin enenwüste geht sie selbst auf 
1)5 Proz. und örtlich bis auf 45 Proz. (Sultan Bend 37.0o N., 62.4 E.) herab- Im W int er hat der ganze 
Kontinent nördlich von 40 — 50° N. eine hohe relative Feuchtigkeit von 80 — 88 Proz., nur im oben- 
genannten Wüstengehiet und in Ostasien (im Gebiete der trockenen Landwinde aus Nordwest) geht 
sie auf 75 Proz. herab. Im Sommer hat da.s arktische Nordasien 80°, der mittlere Kontinent unter 
5.5° N. 70 Proz.; das südliche Westsibirien und Turkestan 50 — 35 Proz. (örtlich sogar nur 26 Proz. Sultan 
Bend) relative Feuchtigkeit. 

Soweit Beobachtungen vorhanden sind, scheint selbst in den Wilsten Nord- 
afrikas im Sommer der Dampfdruck in den Monatsmitteln nicht unter 8 — 10 mm 
lierabzugehen, also wenig gei'inger als gleichzeitig in England zu sein. Die kleinsten 
Monatsmittel der relativen Feuchtigkeit sind 28 — 20 Proz. (nach Rohlfs) in 
Nordafrika, Ghadames, Oase Kauar, Kufra: Juli 27 — 28 Proz.; Wüsten von 
Noidwöstindien (Mul tan): Mai 28 Proz.; Sultan Bend, Turkmenenwüste: Juli 
24 Proz.; kalifornische Wüste: Juni/Juli 20 Proz. 2) Selbst im innersten Asien, 
in dem von hohen Gebirgen umschlossenen Luktselnm, ist die relative Feuchtigkeit 
im Sommerhalbjalir um 7^ 44 Proz., 20 Proz, 9^ 33 Proz., Mittel 31 Proz. 

Also selbst über dem gänzlich trockenen "Wüstenboden enthält die Luft noch 
eine erhebliche Menge Wasserdampf, die durch die Luftströmungen und die Diffusion 
des Wasserdampfes selbst aus den umgebenden Meeren und von den feuchten 
Küstenstrichen herb ei gebracht worden sind. Die Regenlosigkeit der Wüsten hat 
ihre Ursache nicht in einem Mangel an Wasserdampfgehalt der Luft, sondern in 
dem Fehlen von Veranlassungen zur Kondensation desselben. 


IT. Der tägiiclie mul jälirliehe Oaiig der liiftfenclitigkeiL 

A. Der tägliche und jährliche Gang des Dampfdruckes. Die täglichen 
regelmässigen des Dampfdruckes in den unteren Schichten der At- 

mosphäre sind an sich eine unbedeutende und wenig folgenreiche Erscheinung. 
Aber sie gewähren uns Einblicke und geben uns Fingerzeige in Bezug auf die 
vertikale Luftzirkulation in den unteren Luftschichten und die Art der Tersorgung 
der Luft mit Wasserdampf, wodurch sie von erheblichem ineteorologiseheii Interesse 
werden. 

Man möchte annehmeii, dass überall, wo die Unterlage eine kontinuierliche 
Wasserdampfzufuhr leisten kann, der Dampfdruck mit der Temperatur steigt, ina 
täglichen, wie im jährlichen Gange, dass also der Gang des Dampfdruckes jenem der 

1) A.. Kamins ky, Der jäkrlicke Gang und di© Verteilung der Fenelitigkeit der Luft inEnaslaud. Bop. 
i. Met. Vl. Supplementtiand. Peterslurg 1894. Mit Kurventafel und 10 Karten. 

2) Dampfdrucldnittel aber immerkin noch 7.6, 10.3 -and 10.5 min. Siehe Met. Z. 1893. S. 23. 
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Temperatur folgt In der That leobachten wir dies über grosseion Wasserflächen 
und selbst noch vielfach auf dem Lande m jenen Jahreszeiten, wo die tägliche 
Warmeschwanknng Hein und die Erwarmung des Bodens gering ist Im allgeinemen 
aber finden wii auf dem Lande folgende Eischeimmgen Dei Dampfdruck ist am 
kleinsten am fiuhen Moigen, zur Zeit des Tempeiaturminimums, er steigt dann 
rasch, sowie die Tempeiatur zunimmt, aber nur bis gegen 8 odei 9» vonnittags, 
dann nimmt ei wieder ah und erreicht am Nachmittage^ von 3— 4’‘ ein zweites 
Mimmum (das in trockenen heissen Gegenden das Ilauptniiidmnm ist) ITiei auf steigt 
der Lampfdinck abermals rasch bis zum Abend, wo er zwischen 8 und 10'‘ ein 
zweites Maximum erreicht, um dann abermals abzuiichmen Diese doppelte tägliche 
Periode des Dampfdiuckes in den untersten Luftschichten ist im Sommei am staikstcn 
ausgebildet, im Winter fehlt sie jedoch vielfach 

Die folgenden Beobachtungsergebnisse sind den exstremsten Verhältnissen ent- 
nommen Nukuss leprasentiert ein Wustenklima 

Täglicher Gang des Dampfdiuckes Abweichungen dei Stuudenmittel vom Tagesmittel. 

(Millimetoi) 

Mittu 2 4 G 8 10 2 4 G 8 10 Ampi 

Ozean Tiopi&elie Bi eiten ’) Sommei halbjahi 18 80 mm H- 
__25 —40 —47^ — 3G — ’OG 29 51 ‘4:9 31 H —‘03 —13 OS 

Nukuss Mittelasiatisches Wusteiigcbiet A. Wintei 3 32 mm +■ , B Sommer 8 02 mm -i~ 

A —*09 —20 — 32 —39^— 34 —02 18 3G 41 2G IG —01 8t) 

B 43 31 18X 78 45 - 39 -1 05 -1 25^^ - 79 08 68 51 2 03 

Man sieht, iibei dem Ozean und im Wmter auch auf dem Lande (aber nicht 
überall) folgt der Gang des Dampfdiuckes jenem der Temperatui, cn eicht nahe 
zugleich mit letzterei sein Max:imuin. und sein Minimum Im Sommer aber linden 
\?ir zwei Maxima und zwei Mmiina (das Morgenmaximum zu Nukuss fallt auf 
7 k am mit -[-0 85 mm) Der Dampfdruck nimmt nachmittags ab und erreicht m 
trockenen Gegenden sein Hauptminimum zui Zeit des 'Temperatmmaximums KSehr 
schon zeigt dies auch Kairo 

Taglichei Gang des Dampfdruckes zu Kano 
Mittn 3 G 9 Mittg 3 G 9 Ampi Aliirol 

Wmtei 7 3 7 2 7 0^ 7 5 7 5 7 3^ 7 8 7 G OB 7 1 

Soinmei 15 4 15 7 IG 1 16 2 l‘i9 12 3^ 12 0 14 G 3 9 14 7 


Andere Beispiele 

Täglicher Gang des Dampfdruckes 



Morgen- 

Morgen- 

isfachmittagb- 

Abend- 


Auiph- 


miuim.'um 

mavimnm 

mmiraiini 

niaximum 1 

tudo 


Paiifc 

, (Parc S Maur) 

Kiistemiahe 




Winter 

i 6 I 1 am 4 6 mni 1 

fehlt 1 

Ihpin 4 9 

1 tcklt 

10 8 1 

03 

Sommer 

|41i am 101,5 1 

1 9ha 10 8 I 

3 — 4 h pm 10 2 

1 8 u 9h p 


07 


D e e s a Central-Indien 

Trocken und heiss 



Jan u Fehr 

5 I 1 a 5 5 

11ha 6 0 

3h p 5 5 

7h pm 

60 

0«5 

Mai 

fehlt 

7ha 165 

5h p 112 

fehlt 


53 

Juli u August 

; 3ii 4h am 20 3 

8u 9ha 209 

4h p 202 

9h p 

210 

08 


1) Im Mittel ans 4;0 tägigen sttodlicken BeotaiilitxingGE an Bold dei „Xovara“ im Giessen Ozean» IQO N 
bis 10 ® S , Yon mir liöieclinet (s TJnteisucliniigQn nbör dio tligliche Osoillation des Barometers Denkscjliriftoii 
d Wiener Abad B LV 18S9) und nach Sdtägigen Beobaektungen. iin Noidatlantisclien Ozean an Bord des „Chal- 
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Januar und Februar repräsentieren in Indien die kühle, Mai die heisse trockenste, 
Juli und August die Eegenzeit (mittlerer Dampfdruck 5*7, 13-9, 20*6). Im Mai 
ist die Periode einfach, und die tägliche Schwankung sehr gross. 

Wo in der Regenzeit viel Regen fällt, folgt selbst im Innern des Landes der Dampf- 
druck der Temperatur, so z. B. in Allahabad in Nordwestindien. Dort tritt im Mittel 
der Hauptregenmonate Juli und August das Minimum um 5^ am ein mit 23-4 mm, 
das Maximum um l^^pm mit 24*5 mm (dann folgt eine kleine Abnahme bis 4^p 
24-2 und wieder eine geringe Zunahme 7 — ll^pm 24-3 mm). Die Amplitude ist 
bloss l-lmm, im Mai dagegen 2*2 (um 8^'am 12-5, 3 — 4^pm 10-3). 

Die Abnahme des Dampfdruckes nach Mittag im Sommerhalbjahr Hiber den 
Landflächen ist eine Folge der aufsteigenden Bewegung der Luft, die zur Zeit des 
Temperaturmaximnms am kräftigsten ist. Man darf aber dabei nicht an einen all- 
gemeinen ,, aufsteigen den Luftstrom‘‘ denken, wie ein solcher früher allgemein an- 
genommen worden ist, mit Zuflüssen von den Seiten her (auf ausgedehnten Land- 
fläehen sind ja solche gar nicht möglich). Der Vorgang besteht, wie früher beim 
täglichen Wärmegang erläutert wurde, in dem Wechsel aufsteigender und nieder- 
sinkender Luftfäden oder Luftsäulchen, welche eine Mischung der oberen und unteren 
Luftscbichten bewirken. Da die oberen Luftscbicbten weniger Wasserdampf enthalten 
als die unteren, so werden letztere dabei trockener, die oberen aber feuchter. Der 
mittlere Dampfdruck zu Paris (Parc S. Maur) ist im Winter 4-8, Sommer 10*5, 
Jahr 7-4 mm, auf dem Eiffelturm, 300 m höher in freier Atmosphäre, Winter 4-4, 
Sommer 8-7, Jahr 6-3*, auch die relative Feuchtigkeit ist oben geringer; Paris: 
Winter 84, Sommer73, Jahr 77 ; Eiffelturm: Winter 79, Sommer66, Jahr71Proz. 

Dasselbe haben die Beobachtungen von Hill in Allahabad in verschiedenen 
Höhen über dem Erdboden ergeben. Die Jahresmittel sind: 


Höhe 

1-2 

14-0 

31-7 

50-6 m 

Dampfdruck 

14-3 

13-3 

13-2 

12-7 mia 

Relative Feuchtigkeit 

62 

58 

57 

54 Proz. 


In der Regenzeit ist der Unterschied gering, in den trockenen Monaten am 
grössten. Beobachtungen in England haben gleichfalls eine Abnahme der Luft- 
feuchtigkeit mit der Höhe ergeben ^), wie dies ja natürlich ist, da der Wasserdampf- 
gehalt der Atmosphäre von unten her genährt wird. 

Die Mischung der oberen Luftschichten mit den unteren muss daher die Luft in 
der Nähe des Erdbodens trockener machen. Sowie am Abende die aufsteigende 
Bewegung der Luft schwächer wird und erlischt, macht die Dampfdruckzufuhr vom 


lenger“, ■von Bueliaa böreclmet. Cballenger Eoport. Pliysics and Chemistry, II. S. 9. Diese letzterea alMu 
geben: Miiimuna nm 6h — 0.51 uncl Maximum 2h.pm +• 0.51 mm. Sie folgen der Grleicliung: 

16.70 -1- 0.461 sin (225.7 -f- x) -f 0.103 sin (81.5 -h 2x). 

Die obigen Zahlen habe ich aus der Gleichung berechnet (Beobachtungen der „N’ovara“' eingeschlossen): 

0.455 sin (238.5 4-0.129 sin (98.8 4- 2x). 

Deesa liegt 24ölG' N., 72^14' E., 151 m Seehöhe 80 km, östlich vom. Run of Cutsch. In Bezug auf ge- 
wisse Theorien über die Ursache der täglichen Barometerschwankung und das Verhältnis des Luftdruckes zum 
Dampfdrücke libexhaupt ist die Thatsache sehr interessant, dass hier im Mai die tägliche Variation des Dampf- 
druckes 5.3 mm, jene des Barometers aber nur 3.2 mm beträgt, selbst im Mittel von April bis Juni ist die 
Änderung des Dampfdruckes (8h am bis 4h pm) = 4.4 mm, jene des Barometers (lOli bis 4h) bloss 3.1 mm. Auch 
au anderen Orten im Innern Indiens ist ähnliches zu beobachten. 

2) Hill, Temp. and Humidity observ. made at Allahabad at various heigbts above the ground. Indian 
Met. Memoirs. Vol. IV. No. IX. S. 3C1. 

8) Scott, Beobachtungen an der Rew -Pagode. C^uart. Weather Report New. Ser. Part. 1. App. EH. 
London 1881. S. auch Met. Z. XIII. 1883. S. 395 etc. 
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Boden bei den Dampfdiiick i^ieder steigen, dei Dampf sammelt sich nuten an und diffun- 
diert allmählich nach den höheren Schichten Die abnehmende Tempeiatui und die 
Kondensation des Wasserdampfes am Boden (Tau) bewirken spater wieder eine 
Abnahme des Dampfdruckes, zur kältesten Tagesstunde ist derselbe am kleinsten, 
die Verdimstung am geiingsten. Nach Sonnenaufgang nimmt letztere wieder rasch 
zu und veianksst das Moigenmaximum des Dampfdruckes 

Täglicher Gang des Dampfdiuckes oberhalb der Eidoberflaclio 
und auf Bergen Den Gang der absoluten Feuchtigkeit m giosseiei Hobe ubei 
dem Erdboden m der freien Atmosphaic kennen wir genaiiei nur duich die Regi- 
strierungen der Eeuclitigkeit auf dem Eiffelturm, welche Angot bearbeitet hat 

Im Winter bleibt dei Dampfdruck in 300 m über dem Erdboden ini Mittel 
geradezu konstant den ganzen Tag über, im Sommer steigt der Dampfdiiick bis 
9^1 voimittags wie unten (9 0 mm), er sinkt daun bis 4 und abends (auf <S-4) 
wie unten, und steigt dann wieder allmahlicli zum Yor mittag smaximum Die sekun- 
dären Extreme, das Morgenminimum um 4 und 5^^ am und das Abendmaxinium, 
die unten aiisseidem emtreten, fehlen m der Hohe Die tägliche Schwankung ist 
oben das ganze Jahr binduich klemci als unten 

Die Beobachtungen in Allaliabad, zeigen dosgleiclien, dase, ■wdliieiid unten bis ub(‘i 1 in vom 
Boden der tägliche Gang des Dainptdi uckes die gcwobnlicheii zwei Marina und Minima hat {'Minima 
')ham und 3hpiu, Hauptniinimuin, Ma,\inia DU am und 7 — 8h pm), in den Hohen von 11, 32 und 
51m ubci dem Boden der Gang einfach ist, mit einem Ma\inainn am Yoirnittag, um 8h, und einem 
Mmimum um 3— 4h nachmittags Das lasche Steigen des Dampfdiuckes am Abend nach dem Aul- 
hoien des voitikalcn Ijuftaustauscbes ist aul die unteistcn Schichten beschuinkt, wo sieh aiitanglich 
dei dem Boden entsteigende Wasseidampt anhault und eist allmählich claich Diffusion sich .luch 
nach den hoheicn Schichten veibi eitet 

Auf Bergen verhalt sich die Sache ganz aiideis Hier folgt der Dainpfdmck 
ganz dem Temperaturgange, ei hat ein Minimum am Morgen und ein Maximum 
am Nachmittage, nach dem T'empeiatunnaximum Die auffateigendc Lufthewegung 
längs clei Bergabliango, die sich mit ziinehmendei Temperatur und Eiwäimung clci 
Bergbau ge cinstellt, fuliit den Wassci dampf m die Höhe, umgckclnt macht die ab- 
steigende Luft nachts und frühmorgens die Beigluft trockener (absolut und lelativ) 
Durch diese pciiodischen Lufthewegungon längs der Beigbange wird dci taglicht^ 
Gang des Dampfdiuckes auf allen Beigen in allen Klimaten cm sein gleichformigei 
und einfacher 

Die zweistündigen Beobachtungen auf einigen Beiggipfelii in Japan und die 
Registiierungen der Feuchtigkeit auf dem Soiinblickgipfel liefern gute Beispiel(‘ 
für diese Verhältnisse ^) (S Tabelle S 233 ) 

Der jhbrliclie Gang des Dampfdruckes Deiselbo scliliesst sieb viel 
naher dem Gange der Temperatur an, als der tägliche Gang. Bei dem langsarnou 
Ansteigen der Tempeiatui im jährlichen Gauge kann die Verdampfung und Be- 


1) Aiijjot, R4sumö dos obyorv met la,ites uu buroau central ot Ala toui Eillol 1890|')1 Anualüs du 

Bureau Ceutral Met da Fianee 1894 I Meiuoires * 

2) Die folgenden. Formeln, entsprechen dem gleichzeitigen täghekon Gang dei Tempeiatur und doa Danipl- 
druekes auf dein Ontake und Pusijania CAugusn) 

Temperatur 3 35 sin (.254 4 -p H“ 0 97 sm ( 85 9 + 2 x) 

Dampfdruck 0 85 sin (247 4 -}- x) 0.14 sin (111 9 2 x) 

Der Baiupfdiuck eiieioht etwa eme kalbe Stunde sphtei das Maximum, als die Tempeiatur 

Siehe Hann, Verhältnisse der Luftfeuchtigkeit auf dem Sonnbhokgipfel Sitzungsberichte dei Wienei 
Akad B CIV Apnl 1895. Fernei ebenda Beitrage /um tagliüben Gange dei meteoiologischen Elemente in 
den hoheien Luftschiuhten. B GUI Jan 1894, und Die stündlichen Beohachtungen auf dem Gipfel des Fuji 
in Japan B C Dezembei 1891 
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Täglicher Gang des Dampfdruckes in verschiedenen Hohen 
Japan August 

Abweichungen vom Tagesmittel (Millimetei) 


Mittn 

2 

4 6 

8 

10 Mittg 

2 

4 6 

8 

10 

Mittel 



N agoya 

1 35® 10' nordl 

Bl 5 15 m, Ebene 




13 

— 07 

__42 —46^ 

-27 

— 37 — 43^" - 

-27 - 

-18 82 

107 

46 

19 60 




Kui 

osawa 35® 50 

834 m, Thal 




•—51 

— 88 - 

-1 41^ —1 38 

— 19 

55 60 

58* 

89 113 

57 

05 

14 42 




0 n t a k e 35® 54', 3055 m, 

Gipfel 




— 98 • 

— 1 OD 

— 69 — 53 

— 09 

76 120 

151 

1 09 01 

„62 

— 70 

6 62 




Fusijama 35® 22', 

3733 m 

, Gipfel 




— 24 

-46 

— 54 —46 

10 

22 27 

68 

81 05 

— 19 

„26 

5 49 



S 0 n 11 h 1 

ick 

47® noidl Bl Sommei 

3106 m, Gipfel 



— 09 

— 22 

— 32 —37^ 

— 30 

— 12 11 

31 

39 34 

21 

06 

4 04 




F a u 1 h 0 1 n Sommei 

2673 m, Gipfel 




52 

— 58 

— 65 — 66 

— 43 

08 68 

104: 

95 50 

— 03 

— 38 

4 56 


leicheiung dei Luft mit Wassci dampf der Warmezunahme leichtei folgen als im 
trighchen Gange (das gilt namentlich in Bezug auf die lelative Feuchtigkeitj Mit 
wenigen Ausnahmen tritt dei kleinste Dampfdiuck nn kältesten, dei giosste im 
wärmsten oder dem demselben folgenden Monate ein In den Monsungehieten und 
andern tropischen Gegenden, wo die höchste Temperatur voi der Regenzeit emtiitt, 
fallt das Maximum des Dampfdruckes nicht mit ersterer, sondern mit letzterei zu- 


sammen 

Im allgemeinen ist die Grosse dei jährlichen Vaiiation des Dampfdiuckes (die 
Jahresschwankung) von der Variation dei Tempeiatur abhängig, Orte mit kalten 
Wintern und warmen oder gar heissen und feuchten Sommern haben eine giosse 
d ahr es Schwankung des Dampfdiuckes, ebenso die Monsungegenden, wo grosse Gegen- 
sätze zwischen trockenen Landwinden im Wintei und feuchten Seewinden im Sommer 
bestehen Im See- und Kustenklima, namentlich in den Aquatorialregionen, ist die 
Jahreschwankung gering 


Beispiele 

Küsten- und Insclklima <x) Tiopcn Batavia (6 2® sudl Bi ) August 19 2, April 21 5, 
dahi 20 5 P d (Ulle, Ceylon (G 0® noidl Bi ) Januai 21 5, Mai 24 1®, Jahi 22 9 b) Gemässigte 
Zone Paus (48 8®) Januar 4 7, August 10 9, Jahr 7 4 Sitcha (57 1® noidl Bi ) Januai 3 4, August 
9 0, Jahi 5 8 Polar^one No waj a Se mli a (72 4® noidl Br) Januai 1 7, Juli 5 5, Jahr 3 0 Lena- 
Mundung (73 4 iiordl Br, Ssagastyi) Januar-Febiuar 0 2, Juli 6 1 Jahi 2 2 min 

Kontinentales und Wustenkliina Tobolsk (58 2®) Januai 11, Juli 110, Jahr aO, am 
Aialsee (iQ^) Januai 17, Juli 110, Jahi 0 1 Peüo Alexandiowsk (415®) Febiuai 1 4, Juli 9 4, 
Jahi 5 6, Sultan Bend (37 0®) Januai 3 4, Jum 8 3, Jahr 5 7 , ^ 

Monsunklima Peking (39 9® noidl Bi ) Januar 20, Juli 18 2, Jahi 78, Kalkutta (22 6®) 
Januai 11 1, Juli 24 7, Jahi 19 2, Multan (30 2®) Januai Ob, August 22 4, Jahi 13 6 

Aul Beigen ist dei j ahi liehe G<ing des Dampfdruckes deiselbe wie in dei Niedeiung Minimum 
im Wnitci, Maximum mi Sommci Z B Sonnhlick (3106 m) Febiuai 12, Juli 4 b, Jahi 2 b Hoch- 
llial von Leh (Tibet, 3740 m) Januai 18, Juli 6 7, Jahi 3 4 


Was hier von dem Gange des Dampfdruckes gesagt worden ist, gilt mit giossei 
Annalioiung aucli für die absolute Feuchtigkeit, d i die Dampfmenge in der Volum- 
cmlicit Luft, die tägliche und jährliche Schwankung fallt ahei etwas kleiner aus 


B. Der taglielie und jakrliehe Gang der relativen Feuchtigkeit Der 
Gang dei lelativen Feuchtigkeit ist im allgemeinen der umgekeliite von jenem der 

') Doi Dimpldiuük tot jj. mit dem Faitoi (1 000) (1 + at) za multipUzieroii, also liei -10» mit 1 10, 
bo) 0® mit 1 Ü6, bei 10® mit 1 03, bei 20® mit 0 9‘J ete 
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TsmperatuT, cli6 lelutive U'euclitighGit ninmit mit ^uno-liniG cl6r T.6inperü.tiii ub, Aveil 
die Dampfzufuhr zm Eilialtiing des Sattigungszustandes fast stets ungenügend ist 
Dies gilt namentlich für die lasclie tägliche Warraezunahme, weniger für die lang- 
samere jalii liehe Waimezunahme Wo die Tempei aturzunahme, sei es im täglichen 
oder jalirliclien Gange, peiiodisclie Winde in Bewegung setzt, welche eine starke 
Zufuln won Wasserdampf zur Folge haben, oder gar liegen hiiiigon (Seewinde, 
Monsune, Bergliange und Berggipfel), dort kann auch die lelativo Feuchtig- 
keit mit der rcmpcialur steigen und mit ilii das Maximum erreichen Man whd 
aucli von voiiilieiein scliliesseii dürfen, dass mit dei Giosse der täglichen und jahi- 
hchcii Waimeschwankuiig auch die Giosse der jährlichen Variation der relativen 
Feuchtigkeit zunebmen wiid 

Im täglichen Gange erreicht die lelative Feuchtigkeit ihr Maximum zni 
Zeit des Tempeiatuiinmimums, ilii Mmimiim zur Zeit des "W armem aximums In 
dei Nabe des Erdbodens, wo die tägliche Warme Schwankung grosser ist, ist auch 
die tägliche Schwankung der lelativen Feuchtigkeit giosser, weil die Tempeiatui- 
abnalime hei Nacht und die Waiinczunahme hei Tag grosser ist, als iii ciuigci 
Hohe ubei dem Boden 


Taghcliei Gang der relativen Feuchtigkeit zu Paris (Paic S Main, 2 m) 
und. auf dem Eiffelturm (302 m) 



Wiater 

Amph- 

1 Sommer 

Aniph- 


Maximum 

Minimum 

tudo 

Ma\inium 

Minim um 1 

tudo 

Paris 

7x1 Sh.iin 91%' 

2 11 31ip 737„ 

i«7» 

41i am 927„' 

21ipm 54 Vo 


Eiffelturm 

7u 81iam 83 

3 11 41i p 75 

8 

4 11 5 harn 78 

3 11 4hpm 54 

24 


In einer Hohe von 300 m über dem Boden kommt die Luft m dci Nacht 
dei Sättigung nie so nahe, wie am Erdboden selbst, die giosste Trockonbeii in den 
Naclimiltagsstiinden ist oben und unten nahe die gleiche Die tägliche Schwankung 
der lelativen Feuchtigkeit nimmt mit dei Hohe ab 

In ^N'nkuss (Wustenkhma) wiid doi taghcho Gang chaiakteusieit dmüi lolgenth^ Evticmo 
Wiiitei, Maximum Gh und 7h am 94 Pioz , Mimmiim 21i und 3hpm 69 Proz (Mittcd sr)Pioz), 
Sommei (Mai bis Juh) Maximum 41i und 51uxm 09 Pioz , Minimum 2hi3ni 24 Pioz (Mittel 45 Iboz ) , 
Amplitude Soininei und Winter 25 Proz In clei heissen Zeit cn eicht die tägliche Amplitude iii 
Indien 65-— 45 Proz , sinkt abei in dci Kegenzeit aul 24 und 19 Proz herab (Deesa, AlLihabacl) 
Ubiigeiis schwankt selbst in Wien die lelative Feuchtigkeit im täglichen Gange im August zwibclieii 
79 Pioz am frühen Moigen (51ia) und 50 Proz am dSTachmittag (21i), Amplitude 29 Pioz , ini Wintoi 
dagegen betagt letzteic um 8 Proz (Dezemboi Maximum SG, Minimum 78 Pioz) 

Auf Inseln und an den Küsten ist die tägliche Variation der relativen Fonchtig- 
keit gering, namentheh in höheren Breiten, z. B. Dublin November/Dezember 7 Pioz, 
April/ Juh 20 Pioz, Sitka Dezember 3 Proz, Mai 18 Proz 

Ein gutes Beispiel für einen schaif ausgepiagten taglieliGii G-ang dei relativen Feuchiigkiut 
liefert Kairo 

Paghchei Gang dci relativen Peuclitigkeit zu Kaiio 
Mittii 3 6 9 Mittg 8 6 9 Mittel Ampi 

Wintei 72 80 82 G6 48 44^ 59 67 G5 38 Pioz 

Sommers) 67 79 79 52 34 28^" 35 51 53 51 „ 

Ein Vergleich mit S.209 zeigt, wie enge sich dei Gang der Feiicbtigkoit jenem 
der Temperatur auschliesst, aber im umgekehrten Sinne 


1) Man voigleielie die Beobaehtuagea auf der Kew Pagode und zu Allahabad 1 c 

2) Dia tioakenateu Monate Mai Ins Juli 
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Auf den Bergen tritt das Maximum der relativen Beuch tig'keit zumeist am 
Abende und nachts auf, das Minimum in den Vormittagsstunden und um Mittag. 
Charakteristisch gegenüber der Niederung ist der Eintritt geringer Beuclitigkeit 
schon am Morgen und Vormittag. Die folgenden Zahlen geben eine Vorstellung' 
davon : 

Täglicher Gang der relativen Feuchtigkeit im Sommer. Alpen, 2900m. 

Mittii. 2 4 6 8 10 Mittg. 2 4 C 8 10 Mittel 

Abweichungen vom Tagesinittel (Prozent) 

0.4 0.1 —0.7 —2.2 —3.9 —4.2* —2.5 0.8 3,5 4-2 3.1 1.4 78.2 

Im "Winter tritt das Maximum auf dem Sonnblick (3106 m) schon um 2^^ 
mittags ein, nachts ist die Luft trocken und um 8 und 9^ Abend macht sich sogar ein 
sekundäres Minimum bemerkbar. Es ist die nächtliche (und morgendliche) absteigende 
Luftbewegung , welche die Trockenheit bringt, die schon Saussure auf dem Col 
de Geaiit bemerkt hat und auf 'welche für die Berge Javas kürzlich wieder 
Kolilbrugge bingewiesen hat. ^) Auf dem Plateau des Janggebirges (2000 m) 
tritt das Minimum üm 8^ vormittags (66Proz.) und um 'Mitternacht (79 Proz.) ein, 
das Maximum um 4^ nachmittags (90 Proz.) und 4^ morgens (81 Proz.) Auf dem 
Agiistia Peak in Südindien (8*6^ nördl. Br., 1890m) treten die Minima der 
relativen Feuchtigkeit zumeist in der Nacht und am Vormittag (8^^ bis 10^^) ein, 
unten in Trevandrum nie in der Nacht; wegen des Seewindes fällt das Maximum 
der Häufigkeit schon auf Mittag 2), entfernt von der Küste würde es erst später 
nachmittags eintreten. 


Eelative Häufigkeit einer Feuchtigkeit unter 50 Proz. (Dezember bis Februar). 


Mittn./2 

2/4 

4/6 

6/8 

8/10 

10/jVIittg.|2 

2/4 

4/6 

6/8 

8/10 

10/12 

Peak 5 

11 

16 

21 

23 

18 

15 

10 

8 

3 

2 

4 

Trevandrum 0 

0 

0 

0 

11 

55 

55 

32 

5 

1 

0 

0 


Einfluss der Witterung auf den täglichen Gang. An heiteren Tagen 
ist der tägliche Gang der relativen Feuchtigkeit viel stärker ausgeprägt als an 
trüben Tagen, 'wie Mazelle dies für Triest näher gezeigt hat. ^) Im Sommermittel 
ist der Gang (zu Triest) an trüben Tagen zudem der umgekehrte von jenem an 
heiteren Tagen. Die relative Feucbtigkeit ist (an trüben Tagen) bei Nacht unter 
dem Mittel, mittags und nachmittags über demselben. Die Amplituden der perio- 
dischen und unperiodisclien Sch'wankungen sind: 

Amj)lituden der täglichen Schwankung der relativen Feuchtigkeit zu Triest 



Periodifeclie j Aperiodiseke 
Amplituden 

V erhältnis der 
aperiodisülien zu 
der periodisclien 
Amplitude 


trüb 1 

[ heiter 

trüb 

heiter | 

trüb j 

beiter 

AV inter 

1-4 

12-7 

17.5 

31-2 

12.5 

2.5 

Frühling 

3*6 

21-6 

18-0 

38-2 

5-0 1 

1.8 

Sommer 

84 

25-1 

23-3 

39-5 

2-8 

1.6 

Herbst 

2-0 

18-3 

14-2 

32*8 

7-1 

1.8 

Jahr 

1-2 

20-5 

17-1 

36-1 

14.3 

l-cS 


1) S. Met. Z. B. XXSIY. 1899. S. 19/20 u. 64/65. 

2) Woeikoff, Met. Z. Nov. 1896. S. 408 etc. Die Hiiufigkeitszalalen sind Prozente aller Beol)aeli- 
tangen m der betreffenden Stunde und Summen von drei Monaten (Trockenzeit). 

Mazelle, Zur täglielien Periode und Verändeiiiclikeit der relativen Peuelitigkeit. Sitzungsberichte 
der Wiener Akad. B. CVIU. März 1899. 
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^ 2^ebraar* 


Fis 


lOli'ehruaj^^ 


Es wäre von Inteiesse, diese Veilialtmsse aucli an andeien Oiten zu imtei buclieii 
An den Küsten hat dei Wechsel dei Land- und Seewinde den grössten Eiii- 
finss auf den täglichen Gang dei lelativen Feuchtigkeit, wie die folgende Figur 
(nach Angot) sein schon zeigt Dieselbe ist eine Repioduktion des von selbst- 
legistiiei enden Appaiatcn an der Küste von Senegambien aufgezei ebneten Ganges 
der Temperatiii und dei relativen Feuchtigkeit Die punktierten Linien geben den 
normalen Gang an, wie ei ohne das Einhrechen des Seewindes am Kadimittage 
sich eingestellt haben wurde Mit dem Emtiitle des Seewindes sinkt die Tempe- 
latni plotizhcli um 10—15^ und die relative Feixclitigkeit steigt von 5 Pioz Im 

nbei 90 Pioz Sowie 
clor Seewind aiifhoit, 
steigt die Tempeia- 
tur sogleich wiedei 
und die Feuchtigkeit 
sinkt 1) 

Bei jaliriiche 
Gang dei lelati- 
ven Feuchtigkeit 
ist im Innern der 
Kontinente dei iini- 
gekehrto von dem 
Gange dei Tempeia“ 
tur, das Maximum der 
Feuchtigkeit tritt im 
kältesten Monat ein, 
das Minimum im 
wärmsten Monate, 
oder schon hn Fiiih- 
jahr Die Jalucs- 
schwanlvung ist hier 
sehr gioss und folgt 
im allgemeinen der 
Jcilii csschwankung 
der Tempel atiii-, z B 

Baimul. Januai 81, Max 57 Prov. *, am Aralsee Febiuar/Marz 85, Jnm 46 Pioz , 
Petro Alexatidrowsk : Januar 7C, Juni 34 Pioz., Sultan Bend. Januar 7 3, Jnb 
24 Proz *, Inneies von Australien: Alice Springs (23 6® sudL Er) Oktober /Novem- 
ber 32 (Frühling), Jnm 59 Proz (Winter), Jabi 43 Pioz 

Im mittleren Eiiiopa tiitt die kleinste Fexichtigkeit schon im Fiulilingc ein, 
hei rasch steigeudei Tempeiaiur und hauligeien östlichen und nördlichen Winden, 
im Sommei bei häufigeren Westwinden und liegen steigt sie wieder etwas, z. B 
Wien: Januar 84, April 63, Mai/Juni 64, August 62 Proz , Paris: Dezemhei 88, 
April 64, Juli 74 Pioz 

Die Inseln und Küsten haben ome kleine jaluliclie Yariation dci P^enchtigkcit, 
z B Keval und Sweaborg an der Ostsee 91 Proz. im Januar, 72 Pioz im Juni, in 
England ist die Jaliresschwanknng 10 — 8 Pioz , an der norwegisclien Küste 10 
bis 6 Piüz. An den Küsten des Eismeeres tritt das Maximum der iclativen 



TughcUoi Gang doi Tonipoiatui mul Foui litigkoii 
iiiitoi döiii Eiiillubso dos inntietoim tUn öoowmdo an d<3i Kust(3 von Sonogamliioix 
(Nacli Angot, Mütooi ologio ) 


1) B. Älot Z B 34 1899 S 373 
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Feuchtigkeit vielfach im Sommer ein (zugleich mit dem Maximum der Bewölkung), 
z. B. Lenamündung (7 3 '4^ nördh Br. Ssagastyr) "Winter 85, Sommer 91 Proz. 
(Jahr 88). 

In den Klimaten mit trockenen Landwinden im Winter oder in der kühlen Jahres- 
zeit und mit feuchten Seewinden bei höchstem Sonnenstände ist der jährliche Gang 
der Feuchtigkeit der entgegengesetzte von dem oben angeführten allgemeinen Schema. 
l)ie trockensten Monate sind die Wintermonate und die warmen oder wärmsten 
Monate vor der Regenzeit, die feuchtesten sind die Regemnonate, die in mittleren 
und höheren Breiten doch auch die wärmsten sind. Peking z. B. hat von November 
bis Januar 58, im April 49 Proz., das Maximum im August mit 76 Proz. 

Allahabad in Nord w estindien hat im April 31 Proz., im August 82-5 Proz., 
das oben schon erwähnte Deesa in Centralindien hat 30 Proz. im April und 77 Proz. 
im August. In Centralindien sinkt in der heissen Zeit das Monatsmittel der relativen 
Feuchtigkeit örtlich bis auf 22 Proz. herab und steigt im Juli/ August auf 79 
und 76 Proz.). ln der heissen Zeit vor den Monsunregen ist die Luft sehr trocken, 
in der Hegenzeit bei höchstem Sonnenstände tritt etwas Abkühlung ein und die 
Luft ist mit Feuchtigkeit nahezu gesättigt, auch der Dampfdruck erreicht zugleich 
sein Maximum. In der äquatorialen Tropenzone bleibt an den Küsten die Luft das 
ganze Jahr hindurch nahezu mit Wasserdam’pf gesättigt, z. B. Batavia: Januar 
und Februar 87, August und September 78, Jahr 83 Proz.; Zanzibar: April 
und Mai 83, Oktober bis Februar 78/80, Jahr 80 Proz.; Kamerun^): Januar und 
Februar 85, Juli 92, Jahr 88 Proz. 

An Berghängen, in Hochthalern und auf Berggipfeln im gemässigten Klima 
ist die kühlste Jahreszeit die trockenste, die wäi’mste die feuchteste. Der Winter 
ist die trockenste, der Frühling und Sommer die feuchteste Jahreszeit, die Luft 
ist dann der Sättigung am nächsten. Die Zeit der lebhaftesten aufsteigenden LufG 
bewegung hat die grösste relative Feuchtigkeit, der Winter, in dem die aufsteigende 
Luftbowegung am schwächsten ist, meist ganz fehlt, ja häufig herabsinkenden Luft- 
bewegungen Platz macht, hat die geringste, z. B.: 



Gipfel oder 
Hoohthal 

Winter 

Frühling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

Theodulpass 

3330 m 

79* 

80 

80 

83 

83 

Sonnblick 

3106 

71^ 

83 

86 

82 

80 

Säntia 

2467 

78* 

81 

84 

88 

81 

S. Maria®) 

1 

2470 

Niederung 

71* 

84 

78 

73 

77 

Genf 

440 

85 

73 

70* 

82 

77 

Wien 

200 

81 

77 

64* 

75 

72 


Der jährliche Gang der relativen Feuchtigkeit auf Berggipfeln und in Hoch- 
thälern ist jenem in der Niederung gerade entgegengesetzt. Wir werden später 
sehen, dass es sich in Bezug auf die Bewölkung, die Himmelsbedeckung, ganz 
ebenso verhält. 

Lltteratur, 

Wild, Dor täf^lieho und jährliche Gang der F'Mieht’gkf^it in Russland. Rep. f. Met. B: IV. 
Nr. 7, 1875. — iv:uuiii skij . Der jährliche Gang der l-'c:n-i der Luft in Russfand nach den 

Beobachtungen 1871—1890. Rep. f, Met. 11. Suppl. Band. 1894. S. auch Met. Z. 1895. Litteratur- 


1) Mittel 7 h, 2h, 9 h. 
Stilforsjoch, Thallago. 
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bericht S 41 — U Meyei, Dei j<xhi liehe Gang clei Feuchtigkeit in Noiddeutschlaiid Deutsche 
Met. Z B II 1885 S 153 — G Hellmanii, Feuchtigkeit und Bewölkung aut dei ibeiisclien Ildlb- 
msel Niedeilandisehes meteorologisches Jahrbuch 187b, Utiecht 1877 Met Z XIII 1878 S 380 
— Mohn, Klima von Xoi wegen Met Z VIII S 320, XIX S 145 u 303, XX S, 8 u 478 Klima- 
Tabeller for Norge III Luttens Fugtighed Chiistiania 1897 Vidensk Sknftei I Math natuiw 
CI. 1897 Ni 11, — Aut einzelne Abhandlungen über den täglichen und jährlichen Gang dei Luft- 
teuchtigkeit kann nicht veiwiesen weiden, man sehe den Index zu den eisten 20 Banden dei Zeitschiitt 
tur Meteorologie und die Jahiesmdices dei iolgenden Bande 

Allgemeines Ubei Bedenken gegen die übliche Bei cchnung dei lelativen Feuchtigkeit siehe 
Weihiauch in Met Z 1890 S 429 — Lamont (Ubei die Berechnung des Dampfdiuckes aus 
den aiithmetischen Mitteln dei Tcmpeiatui des tiockenen und nassen Theimonieteis) zeigt, dass sie 
statthaft ist Lamont, Jalnbuch pio 1841 S 164 

Die Veränderlichkeit dei lelativen Feuchtigkeit von einem Tage 2 ium 
nächsten ist noch zu wenig Gegenstand von Untersuchungen gewesen Mazelle 
hat dieselbe für Triest einei Bearbeitung unterzogen, aus deien Ergebnissen einige 
wenige Daten hier Platz finden mögen Die Veianderlichkeit scheint im Frühling 
am giossten, im Herbst am kleinsten zu sein, durchschnittlich betragt dieselbe 
10 Pioz Sie hat eine ausgesprochene tägliche Periode, wie folgende Zahlen dies 
zeigen 

Tägliche Penode der Veränderlichkeit der lelativen Feuchtigkeit in Thiest 
Stunde 2 a 6 10 2 p 6 10 Mittel Amplitude 

Jahi 93 97 11 9 11 8 101 91“ 10 3 29 

Die Veränderlichkeit ist um Mittag am grössten, nachts am kleinsten Die 
mittleie Zunahme (von einem Tag zum nächsten) ist 11.1 Proz , die mittleie Ab- 
nahme 10 8 

Die mittlere Dauer einer Zn- oder Abnahme der relativen Feuchtigkeit betragt 
etwas über drei Tage Es geben monatlich 9 4 Feuchtigkeitswellen über Triest 
liinweg (im Sommer 10 0, im Frühling 8 8) Auch bei diesen „Feuclitigkeitswellen“ 
zeigt sieb eine tägliche Periode Die Häufigkeit dei seihen ist um 6 h am 
grössten (die Wellen also am kürzesten) um 10 li abends am kleinsten ^) 


Zweites Kapitel 

Die ersten Erscliemungsformen des kondensierten Wasserdampfes. 
L Die Ursaclieii der Kondensation des Wasserdampfes. 

Der in der Atmosphäre vorhandene Wasserdampf verdichtet sich teilweise zu 
flüssigem Wasser (oder Eis), wenn das Maximum der Dampfspannung für die hei'r- 
schende Temperatur überschritten wird Dies wird fast ausschliesslich duich Ab- 
kühlung der Luft und des Dampfes herbeigefuhrt, seltener und nur lokal durch 
eine Steigerung dieses Dampfdruckes ubei dieses Mass hinaus Wenn eine Wasser- 
oberfläche, deren Temperatur hoher ist als die der überlagernden Luft, verdampft, 
so entwickeln sich die Dampfe mit einer höheren Spannung, als jener, welche dem 
Sättigungsdruck in der Luft entspricht und der sich entwickelnde Dampf kondensieit 
sich teilweise in Form von Hebeln Ebenso wurde gesättigter Wasserdampf durch 
Kompression teilweise kondensiert werden, aber ein solcher Vorgang kommt in der 
Atmosphäre kaum jemals vor 

Der Sättigungsdruck des Wasserdampfes ist in der Luft nahezu der gleiche wie 
im sonst leeren Eaume, der Druck anderer Gase hat auf denselben keinen Einfluss, 


1) Mazelle, Die tägliche Penode und Veränderlichkeit der lelativen Fouchtigkeit zu Tuest Sitzungs- 
heiiehte dei Akademie B CVIII Wien 1899. 
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er hängt nur von der Temperatur ah. Die häufigste und am meisten verbreitetste 
Ursache der Yerdichtung des Wasserdampfes in der Luft ist^ wie schon bemerkt, 
die Abkühlung desselben. Diese Abkühlung kann auf dreierlei Weise erfolgen: 

1. Durch Wärmeausstrahlung oder Berührung mit kalten Körpern, 2. durch 
Ausdehnung ohne äussere Wärmezufuhr infolge rascher Abnahme des Druckes, 
3. durch Mischung kalter und warmer Luftmassen. 

1. Der erstgenannte Yorgang einer direkten Wärmeentziehung wäre der einfluss- 
reichste in Bezug auf Niederschlagsbildung, wenn er in erheblichem Masse auf grössere 
Luftmassen in Wirksamkeit treten würde. Da aber die Luft (auch wenn feucht) ein 
schlechter Wärmestrahler ist, so erkaltet sie nur in wenig mächtigen Schichten durch 
Wärmestrahlung gegen den erkalteten Erdboden oder gegen den Himmelsraum, und 
die aus dieser Ursache entstehenden Niederschläge sind deshalb unbedeutend und 
erstrecken sich nur auf Luftschichten von geringer Mächtigkeit (Nebelbildung über 
dem erkalteten Erdboden in heiteren Nächten, gelegentliche Bildung einer leichten 
gleichmässigen Wolkendecke namentlich in sonst klaren Winternächten). Dasselbe 
ist, und in noch höherem Masse, der Fall bei der Berührung der Luft mit dem 
kalten Boden oder mit kalten Gegenständen in derselben. Diese Erkaltung durch 
Kontakt erstreckt sich nur auf geringe Entfernung, der Wasserdampf schlägt sich 
dabei unmittelber an den kalten Körpern nieder (Taubildung, Nässen von Mauern 
und Steinen bei rasch eintretendeuj warmen, feuchten Winden, nach starkem Frost 
im Winter, oder Eisüherzug derselben, eine Form der Grlatteisbildung). 

2. Wenn sich die Luft ausdehnt ohne äussere Wärmezufuhr, so erkaltet 
sie „dynamisch“, wie man kurz sagt. Da hei der Ausdehnung, Volumzunahme der 
Luft, gegen den äusseren Druck eine Arbeit geleistet werden muss, so verschwindet 
dabei jener Teil des mit dem Thermometer messbaren Wärmegehaltes der Luft, 
welcher dieser Arbeitsleistung äquivalent ist, die Temperatur sinkt. 

So lange die Lnft nicht gesättigt feucht ist und somit keine Verdichtung des 
Wasserdampfes zu Wasser bei der Ausdehnung eintritt, muss sie selbst die hierzu 
erforderliche Wärmemenge abgeben. Die Erkaltung beträgt dann (bei 760 mm 
äusserem Druck) für eine Ausdehnung um gerade l^C.^) Die Ausdehnung er- 
folgt aber zumeist beim Aufsteigen von Luftmassen, in diesem Falle lässt sich das 
Gesetz der Wärmeabnahme in denselben einfach so aussprechen: 

Aufsteigende trockene Luftmassen kühlen für je 100 m Empor- 
steigen um nahe ab. 

Die Begründung für dieses Gesetz findet sich in dem mathematiscli-physikalisehen 
Anhang dieses Buches. 

Sobald aber die Luft gesättigt-feucht ist, wird bei der Abkühlung ein Teil des 
Wasserdampfes flüssig und dabei wird die der verdichteten Dampfmenge entsprechende 
Dampfwärme frei und vermindert die Abkühlung der sich ausdehnenden Luft. Es 
findet eine Wärmezufuhr statt, die der Ausdehnungsarheit (Volumvergrösserung) 
entsprechende Wärmemenge wird zum Teil von der frei werdenden Dampfwärme 
bestritten, was die Ahküliluug vermindert. Da bei gleicher Abkühlung gesättigt- 
feuchter Luft bei höheren Temperaturen mehr Dampf flüssig wird als bei niedrigeren 
(siehe S. 240), so ist auch die Abkühlung sieh ausdehnender Luft von höherer Tem- 
peratur geringer als die jener von niedrigerer Temperatur. Da ferner ein Kubik- 
meter gesättigt-feuchter Luft hei gleicher Temperatur, z. B. 10®, an der Erdoher- 


1) Allgemeiner: Die Temperaturänderung dt ist = 79 (db : b) , iirenn db die Druckabnalime , welebe ja 
die Voraussetzung der Ausdehnung ist. 
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flaclie l)ei 7 60 mm Uiiick 1 241kg wiogt, in 3000 m abei bei 525 mm Druck nui 
0 866 kg, so muss die gleiche Waimeznfu in (gleiche Abkühlung und Kondensations- 
menge) in giossGien Hohen eine geiingere Warme abnalime bewiiken, als an dei 
Erdoberfläche 

Bei Abkiililung eines Kubikineteis gesättigt-feuchter Luft um weiden 
kondensiert: 

Niederschlagsmenge in Gianini pro Temperatnrabnalime 
Tempel atui — l“) — 10 — 0 5 10 15 20 25 % 

Niedeisclilag 012 017 0 25 0 ‘i3 043 0 57 0 75 0 08 1 25 1 50 

Wird also gesättigt feuchte Luft von 15^ um D ahgekulilt, so liefert sie einen 
diemial stärkeren Niederschlag als solche von — 5^ bei gleicher Eikaltnng Im 
selben Masse wachst auch die dahci fiei weidende Dampfwaime Um gosattigt- 
fe lichte Luft von 15^ um D abzukuhlen, muss clei selben demnach eine bcti aclithch 
giüsseie Wärmemenge entzogen werden, als jenei \on — 5^ Umgekolnt kühlt die 
gleiche Waimecniziehung die waimeio gesattigt-feiichte Luft weiiigci ab als kalteie. 
Diese Yeihältnisse spielen bei atmosphärischen Voi gangen emo erhebliclie Rolle. 

Atmospharisclie Vorgänge, bei denen die Luft ohne War mezii fulu 
sich ansdehnt und dahei abkiililt Eine Abkuhlxmg der Luft durch Ansdeli- 
imng ohne Warmeziifulii (die sog adiabatische Diuckandeiiing) kann eistlich cm- 
tieten bei rasehei Luftdiuckabnalime Da aber ein Barometei stürz von, sagen wir, 
20 mm innerhalb 24 Stunden niii iii gowisscii Gegenden m seltenen Fallen cintritt 
und derselbe doch nui eine Tempeiatuiahnalime von 2^ wählend eines ganzen 
Tages zur Folge haben kann, welche gegenüber den steten Temperaturandeiungoii 
aus anderen Ursachen zuriickiiitt, so wiid diesem Voigang keine crbehliehe J-tollo 
bei dei Niederschlagshildmig ziioikaniit werden können Dagegen mag dieselbe 
im Innein heftigei atmosphansclier Wirbel (Tiomben, Wasserhosen), wo die Diuck- 
ahnahme vielleicht das lioppclte und Dieifachc des oben angenommonen Betrages 
eireichcn kann, namentlich in heissen Landern die getattigt-fcuchto Luft zui Wolken- 
bildung veianlassen und manche Begleiteischeiimngen dieser Wnbel crklaion 

Der zweite Vorgang, bei dem die Luft durch Ausdehnung sich staik abkiihlt, 
ist eine aufsteigende Bewegung deisclben Dieser Voigang spielt die allcrwich- 
tigstc und allgemeinste Rolle hei der Niederschlagsbildimg Auf die veischiedenen 
Ursachen der aufsieigeiiclen Lufthewegung, dem ficieu Aufsteigen in atinos]>liari scheu 
Wirbeln, dem gezwungenen, wo Luftströmungen gegen ein Gehn ge oder eine Land- 
erhebung iiherhaupt wehen, kann an dieser Stelle nicht weiter eingegangen werden 
Dagegen muss das Mass der Abkiihhing heim Aufteigon festgestellt weiden. In- 
dem die Luft anfsteigt, kommt sie untci einen niedrigeren Diuck, dehnt sich der 
Diuckahnahme entsprechend aus und kühlt dabei ah Tritt keine Kondensation 
ein, so entspricht einer Diuckahnahme von ca 10 mm eine Temperatiiralmahme 
um U, wie schon oben angeführt woiden ist. Biese Diuckahnahme tritt abci ein 
bei einer Erhebung der Luft um ca 100 m und es bleibt diese Ilohenstufo fui 
eine Temperaturabnahme um 1® in allen Niveaus konstant, weil in gleichem Masse, 

1) J Heise hei mciiito ira Gegenteil diesen INiedoisülilageii, die er ,,bdiom 0 tiic naniiLo, einige Be- 
deutung zusclireibeii zu dürfen. In liolien Schichten der Atmosph.ire hann bei dei gleiclifürmig’oii Tenmorainr 
derselben, falls sie dem Sattignngszustand nahe sind, wohl loicliter aul diesem Weg-o Kondensation und Nobol- 
nncL Wolhenbildung (Schichtwolke, stratns) eintieten. Her sch el beschreibt diese Kebel nohr gut ,,Sie homnion 
plötzlich, ohne oisichtliclie XJrsaolie, nicht mit dem Wind von. ferne her Sie sind nicht auf die nntoren Schichton 
boschiankt, sondern bilden sich plötzlich bis zu grossen Hohen Sie losen sieb nicht m Regen auf, sondoia 
veischwindon, ivenn das Wellenthal der barometiischon Welle vorubeigezogen ist “ Meteorology S 94 
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in welchem die Druckabnahme pro 100 m Erhebung mit der Höhe kleiner wird, auch 
der Luftdruck sinkt. 

Sobald aber die Luft so weit abgekiihlt ist, dass der Wasserdampf sich teih 
weise zu kondensieren anfängt, wird die Temperaturabnahme fllr gleiche Ausdehnung 
oder Druckabnahme, d. i. für ein gleiches Mass des Emporsteigens kleiner, wie oben 
schon erläutert worden ist. Die Tlieor e giebt folgendes Mass der Wärmeabnabme 
beim Emporsteigen um je 100 m fär die bei verschiedenen Temperaturen gesättigt- 
feuchte Luft.‘'^) Die Ableitung der Tafelwerte ist im Anhänge zu finden. Nach 
dem früher Gresagten ist es verständlich, dass hei höherer Temperatur, sowie in 
höheren Niveaus aufsteigende Luftmassen eine langsamere Wärmeahnahme zeigen. 


Temperaturahnahme pro 100 m Aufsteigen gesättigt-feuchter Luft. 


Seehöhe ! 

Luft- 




Anfang stemperatiir 
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Ein Beispiel mag zeigen, wie gross die Niederschlagsmengen sein können, welche durch solche 
feuchte aufsteigende Luftströmungen entstehen können. Steigt z. B. Luft, die bei 10° oder 25*^ mit 
Wasserdampf gesättigt ist, um lOO m vom Meeresniveau auf, so kühlt sie um 0..54 oder 0.41 ü ah und 
es kondensiert sich dahei (S. 240) pro Kubikmeter eine Dampfinenge von 0.31 oder 0.51 Gramm. 
In der Höhe von 1000 m würde die Luft mit einer Temperatur von ca. lOo — 5.4o und 25° — 4.1o 
d. i. mit 4.60 und ankommen, rechnet man mit diesen Temperaturen wie früher, so erhält mau 
in diesem Niveau Niederschläge von 0.27 und 0.44 Gramm, im Mittel demnach für das Höhenintervall 
von lOOOni einer kondensierten Wassermenge von durchschnittlich 0.29 und 0.47 Gramm pro Kubik- 
meter für je lOOm Aufsteigen, also 2.9 und 4.7 Gramm für die ganze Höhe. Findet gleich- 
massiger Luftzufluss von unten statt, so fällt aus der 1000 m mächtigen aufsteigenden Lnftmasse eine 
Wassermenge von 2.9 und 4.7kg in einer Zeit heraus, welche die aufsteigende Luft braucht, um 
1000 ni emporzusteigen. Da ein Kilogramm Wasser pro Quadi'atmeter eine Wasserschicht von 1mm 
giebt, entspricht dies einem Niederschlag von 2.9 und 4.7 mm in der Zeit von ca. 8 Minuten, wenn 
die Geschwindigkeit des Aufsteigens der Lnft etwas über 2 m pro Sekunde beträgt In einer Stunde 
20 Minuten gäbe dies schon 29 und 47 mm Regenhöhe, also sehr starke Platzregen. Die vertikale 
Mächtigkeit der in aufsteigender Bewegung begriffenen gesättigt-feuchten Luftmassen ist aber oft eine 
viel grössere und kann 2 — 3 km betragen. Die dabei entstehenden Niederschläge können deshalb auch 
sehr hohe Beträge erreichen. 

3. Abkülilung der Luft durch Misehung mit kälteren Luftmassen. 
Wenn zwei gesättigt- feuchte Luftmassen von verschiedener Temperatur sich mit- 
einander mischen, so muss stets ein Niederschlag eintreten, ein Teil des Wasser- 
dampfes der wärmeren Luftmasse gebt in den tropfbar -flüssigen Zustand über. Es 
ist aber nicht einmal nötig, dass die sich mengenden Liiftmassen gesättigt-feucht sind, 
um einen Niederschlag zu geben. Diese Fälle sind erst von W. v. Bezold über- 
haupt und genauer untersucht worden.^) 


1) Siehe die Oleiohuiig auf S. 239. Da dh = (7991 : bldh, so kommt, wenn dieser Wert von db in selbe 
eingesetzt nWÜi dt = db. : 101.4, also stets nahe pro ca. lOO m, 

2) Siehe Hann, Die Gesetze der Tempera turänderung in aufsteigenden Luftströmungen. Met. Z. B. IX. 
1874. S. 32G. 

8) Für 0“ Lnftwärnie also genähert. Die Unterschiede der Wänneahnahme bei —0 und 4-0 kommen auf 
Rechnnug der Plüssigkeitswärme des Wassers, heim Gefrieren werden noch 80 Kalorien frei neben der Dampf- 
wärrce. 

W. V. Be zold, Znr Thermodynamik der Atmosphäre. III. Mitteilung ; Luftmischung, Sitzungsberichte 
der Berliner A.kad. XIX. 1890. S. 355. 

Hann, Lehrt, d. Meteorologie. 
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Dass zwei gesat%t-feuclite Luftmassen sicli niclit misclien können ohne einen 
Niederschlag zu geben, wird unmittelbar aus dem folgenden Diagramm (Fig 2 6) er- 
sichtlich. Die Kurve AB stellt die Änderung der maximalen Dampfmengen im 
Kubikmetei Luft mit Änderung dei Temperatur dai Auf dei Abscissenaclise sind 
die Temperaturen aufgelegen, die zugehörigen maximalen Dampfmengen als Ordi- 
naten, durch deien Yerhindung die gegen die Abscissenaclise konvexe Kurve AB 
sich ergiebt und qg sind die zu den Temperaturen und gehörigen maxi- 
malen Dampfmeiigen 

Mischen sich gleicbgiosse gesättigt-feuchte Luftvolnmina von den Temperaturen 
tj und tg, so ist die Mischungstemperatnr (vor dei Kondensation des Dampfes) 
_j_ tjj) 2, die in dem Gemenge vorhandene Dampfmenge ist = (q^ +q 2 ) • 2, 
ßillt dann, wie leicht eisichtlich, stets ausserhalb der Kurve dei möglichen maxi- 
malen Dampfspannung AB bei der mittleien Temperatur des Gemenges tg, es muss 
deshalb eine Dampfmenge qg — q"^, welche durch die ausserhalb der Kmve AB 

hegende Strecke dei Ordi- 
nate qg repräsentieit wiid, 
im flüssigen Zustande aus- 
geschieden werden 

Diese Überlegung bil- 
dete die Gl und läge der sog 
H u 1 1 0 n sehen Hegcntlieori e, 
welche lange Zeit die herr- 
schende war Man ver- 
meinte fast alle Niedei- 
schlage auf diesem W ego er- 
klären zu können Allei- 
dings hatte schon che be- 
kannte Thatsache, dass ge- 
rade in der Aquatorialregioii 
die stärksten Itegengusse 
fallen, wo von eincrMischung 
kalter und warmer Jjult- 
stromungeu nicht die Rede 
ein kann, Bedenken gegen diese Theorie erregen sollen Die Bedenken kamen 
aber zuerst von theoretisehcr Seite Man hatte nämlich bei der BcrGchniiiig dci 
Niederschlage, die auf diese Weise entstehen können, auf die bei der Kondensation 
des Wasserdampfes frei werdende Dampfwarme gar keine Rücksicht genommen 
oder selbe nur erwähnt, ohne zu versuchen, deien Wirkung durch Rechnung in Bctiachl 
zu ziehen. Sowie man dieselbe in Rechnung stellt, ergiebt sich sogleich, dass duicl 
die Mischung verschieden temperierter gesättigt- feuchter Luftmassen nur sehr gering 
fugige Niederschlage entstehen können, so dass man duicli dieselbe kaum u^iserc 
gewöhnlichen. Sommerregen, geschweige denn Gewitterregengusse und auf keinen 
Palle die Tropenregen erklären kann 

Weitste in liat die erste Anlegung dazu gogeheu, indem ci duicli ein Rcclienoxempcl da 
Ungenügende der Hutton sehen Üegcntlieone iiaehgewiesen hat Es dient zur Klailegung dei Vor 

1) James Hut ton in Edinbuigh. Trans 1 für 1788 S 41 Edinturgli 1808 In allen klteien moteoio 
l 08 :ischen Schriften Hs gegen Ende 1874 i\irA der Vermischung feucktei huftmassen nach Hutton die Haupt 
Ursache dei Xiederschläge zngescliTieten Man vergleiche E o v e , Meteorologische Unteisucliuugen Beilin 1837 
IV Hydiometeore Schmidt, Lehihueh S 078 etc 
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gänge bei der Entstehung der Niederschläge, wenn wir bei Wettsteins Eechnung einige Augen- 
blicke verweilen.^) 

Nehmen wir den extremen, günstigsten Eall, der in der Natur wohl nie Vorkommen kann, dass 
sich gesättigt-feuchte Luft von Oo mit solcher von 25° und 2 iwar zu gleichen Teilen mischt, dann 
ist pro Kubikmeter = 4.9 Gramm, q 2 — 22.8, der mittlere Wasserdampfgehalt der Mischung 13.85 
Gramm, die mittlere Temperatur 12.5o. Bei dieser Temperatur kann aber die Luft bloss 10.94 Gramm 
Wasserdampf pro Kubikmeter enthalten, es müssen demnach 2.9 Gramm pro Kubikmeter kondensiert 


werden. Dabei wird aber so viel Dampf- 
wärine frei 2), dass das Gemenge auf eine 
Temperatur von etwas über 18° erwärmt 
würde. Bei dieser Temperatur kann die 
Luft jedoch 15.3 Gramm Wasserdampf / 
enthalten, sie wäre demnach bei dc-r vor- 
handenen Dampfmenge von 13.8 nicht 
einmal gesättigt-feucht. „Es folgt daraus, ,, 
dass durch Mischung gar kein Nieder- ^ 
schlag entstehen kann“ (Wettstein). 

So käme man zur gänzlichen Verwerfung 
der Hutton sehen Regentheorie.®) 

Dieser Einwurf gegen die Hut- 
ton sehe Theorie schwindet, wenn man 
sich klar macht, dass ja nicht die ganze 
oben berechnete Wasserdampfmenge kon- 
densiert werden muss, sondern eben in- 
folge der frei werdenden Dampfmenge 
eine viel kleinere, welche eine faktische 
Abkühlung unter die Temperatur der 
maximalen Dampfspannung zulässt. 

Für die direkte Berech- 
nung der durch die Mischung 
zur Kondensation gelangenden 
Dam j)fm enge ist noch kein ein- 
facher Weg gefunden worden, 
dagegen hat v. Bezold ein gra- 
phisches Verfahren angegeben, 
welches alle dabei in Betracht 


Fig. 27. 


3 



kommenden Fragen und Aufgaben zu lösen vollkommen geeignet ist.“^) 

Man konstruiert sich ein Diagramm (s. Fig. 27 ) analog dem vorigen, aber mit den 
maximalen Dampfmengen pro Kilogramm feuchter Luft (y). Wenn man dann 
durch den Endpunkt der Ordinate (jj 4-72)* ^ = 73 eine Gerade zieht, die mit der 
Abscissenachse einen Winkel a von 21^, oder mit der Ordinate 73 einen Winkel von 
69 ^ bildet, so schneidet dieselbe die Kurve der maximalen Dampfmengen AB in einem 


1) Wettstein, Die Beziehung der Elektrizität zum Ge^Yitter. Züricher Vierteljalirssehrift. XIV. Jahvg. 
1809. Hann in Met. Z. IX. 1874, S. 294 etc. 

Die freiwerdende Dampfwärnie ist 2.9 x 0.6 = 1.74 Kilogramm-Kalorien; um 1 kg Luft um zu er- 
wärmen, sind 0.238 Kalorien nötig, somit für einen Kubikmeter, der 1.293 rund wiegt, 0.31 Kalorien. Das Kilo- 
gramm Luft wird somit durch 1.74 Kalorien um 1.74 : 0.31, d. i. 5.6® erwärmt. 

®) Wettstein nimmt dann, um die faktische Niederschlagsbildung zu erlclären, an, die frei werdende 
Damiifwärme werde sogleich in Elektrizität umgesetzt und sah darin die Erklärung der Gewitterelektrizität. 
Der Physiker A. Baumgartner hatte schon früher dasselbe angenommen. Welche Schwierigkeiten man früher 
fand, die bei der Kondensation des Wasserdampfes frei werdende Wärmemenge wegzuschalFen , um die Nieder- 
schlagsbildung zu ermöglichen, zeigt auch Müllers ,, Kosmische Physik“. IV. Auflage. 1875. 8.730. Auch 
Espy hat, gestützt auf eine ähnliebe Rechnung wie Wettstein, die Huttonsche Regentheorie verworfen. 
Philüsophy of Storms, und Pourth, Met. Report. Washington 1857. S. 61, § 87. 

*) W.v. Bezold, Zur Thermodynamik der Atmosphäre. III. Berliner Berichte. XIX. 1890. S, 364 etc. 
Auf genähertem Wege habe ich zuerst die in vorliegendem Falle kondensierte Dampfmenge berechnet. (Über 
den Einfluss des Regens auf den Barometerstand und die Entstehung der Niederschläge. Met. Z. IX. 1874. 
S. 295.) Später hat dann J. M. Pernter eine direktere Lösung der vorliegenden Aufgabe versucht. (Berechnung 
der Niederschlagsmengen hoi Mischung feuchter Luftmassen. Met. Z. XVII. 1882. S. 421.) 
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Uisaclieii dei Kondensation des Wasserdaiupfe^ 


Punkte, dessen Oidinate y der inögliclien Dampfmenge nach dei Mischung ent- 
spricht Pie kleine Strecke — y ist somit die kondensieite Dampfmenge und 
t die Temperatur des G-emenges nach der Mischung 

Sind die Liiftmassen, welche sich mischen, nicht mit Feuchtigkeit gesättigt, so 
liegt die Gei ade ab ganz odei teilweise unteihalh der Sättig ungskuive AB, nn 
ersteieii Falle kann bei der Mischung keine Kondensation eintieten , schneidet ahei die 
Geiade a b die Sattigungskurve, so kann untei gewissen Bedingungen eine Konden- 
sation eintreten v Bezold hat in der citieiten Abhandlung alle dabei in Betiaclit 
kommenden Fragen und Aufgaben auf giapliischem Wege in einfacher Weise gelost 

Keinen wir' zu miseiom Beispiel zuiuck, so eigielit die Iteclimiiig odci die Koiistiaktioii, 
(Liss, wenn zwei gesättigt -leuchte Luftmasscn von 0® und sich zu gleichen Teilen mischen, in 
jedem Kuhikmetci 122Griam.m (im Kilogramm 0 94) kondensieit weiden, die Tempeiatui des Grc- 
iiieiiges ist dann 14 9° (statt 12 5 ohne Kondensation), und die Luft bleibt hei dicsei Tcmpeiatur goiacle 
noch gesättigt, wie es sein muss 

Fände also diese Mischung in emei 1000 in mächtigen Luttschiclit statt, so gäbe dies emen 
Kiedei schlag von 1220Griamm pio Quadiatmelei odei 1 2 mm Niedeiselilagshohe Mischlingen von 
Luft von 25'^ und 0® kommen in dei Katur wmM nie voi Abei schon die Annahme von 25° und 
10° gieht bloss 0 5 mm Kiedeisclilagsliohc und diese Annahme ist noch extrem Die wiiklich m d('i 
Katur v 01 kommenden Mischungsvoi gange, die sieb ja auch stets nui in wenig mächtigem Luftschichten 
abspielen, können nur geiingfugige Kied^eisclilage, meist um Wolkenbildungen, zui Folge haben 

Wenn Luft, die bei 25® mit Wasseidampf gesättigt ist, um 600 m emporsteigt, 
gieht sie schon dieselbe Niederschlagsmenge, als wenn sie mit gesättigter Luft von 
0^ zu gleichen Teilen gemengt wmde. Dei er&tere Voigaiig kommt liaufig voi 
und die feuchte Luft kann 2000 und 3000 m emporsteigen und dementsprechend 
stärkere Niederschlage gehen, dei letzteie Voi gang (der Mischung) aber kommt m 
der Natur mit solchen Temperaturunterschieden im Grossen nicht vor 

Die folgende kleine Tabelle, welche em Auszug aus einer von Bezold auf- 
gestellten giossen Tabelle ist, giebt eine Vorstellung, wie geiingfiigig selbst in den 
günstigsten Fallen die durch Mischung entstehenden Niedei schlage ausfallcn 

Bezold zeigt feinei, dass Mischungen gesättigter waimer mit uiigesattigtci 
kühler Luft weit leichter zu Kondensationen Yeranlassung geben können, als solche 
von gesättigter kühler mit trockener warmer Luft Im allgemenien ergioht sich das auch 


1) Die Koustrulctiou ist. die gloiilie, womi dio 6iLh moiigeiidon Luhniasseii uiig-leiib biiitl, also die Tom- 
peiatm des Gemenges voi doi Kondensat loii mehl (h +• tg) 2 ist, dann ist dei Punkt, dei hoi uns oinlaih 
(yi +■ ya) 2 wai, em anderer, cLom Miflcbnng-svörliälltnis oiitspxecheiider Punkt der Geuiden ab 

Dor Winkel a orgiebt aioli aiia Xolgender Glöiobuiig- Wenn dio iin Kilogiamm ienohtci butt /an Kon- 
densation gelangende Dampfmenge mit dy hezeiohiiel wiicl, mit r die dabei fiei woidondo DamiUvvllrmo , mit e 
die spezifische Warme der feuchten Luit, mit dt die Tempeiaturitnderung, velcho der Koiidüiisatiünsmengo dy 
oiitspriclit, so hat man (da es sieh um die EnvUimung von lOOO Gramm Imft handelt) 

lOOOc dt — — • 1 dy , somit y' — y = (t — tO 

y' — y ist die zur Kondensation gelangende Dampfmenge, t die Temperalui des Gomeiiges nach der Ivondoii- 
sation, 1' jene \ür doi Kondouaatioii Ans dom Diagramm eigioht sich 

y' — y = ya — y = sm a, t — t' = ts — t — cos a , 

10^ c ^ 

somit taug « = Da e rund au etwa 0 24 angenommen weiden kann, i /in lund 600 Kalorion iiboi mul 

zu 680 Kalüiien unter dem Gefrierpunkt, so hat man /m Bestimmung des Winkels oc die Gloidiungen 

240 240 

t > 0 tang “ = ^”id t < 0 tang a = 

also a gleich 21° Iti t > 0 und 19 4° fiii t < 0° 

Alle zur Bestimmung dox kondensierten Bamplmengen zu konstruierenden Geiaden sind demnach Paiallele, 
nnx fni die Tempeiatni unter Kuli etwas söbwllcliei geneigt Die Konstruktionen sind demnach sehr oinfaehe 
Fra die kondensierten Dampfmengen sicher dem Diagramm entnehmen zu können, muss mau dasselbe, wie ni.ui 
sieht, in grossem Massstabe aiisfuhren 

2) 1 22 X 0 G = 0 732 Kaloiien, diyidieit durch 0 31, -wie vorhin, gieht eine Tempeiatnrerhühuiig von nahe 
2 4°, Endteraperatur somit 14 9, Siittigangsniaximum 12.66 Giaram, was mit 13 85 — 1 22 genügend stimmt 
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ISTiedersclilagsmenge in Gramm ans einem Kilogramm Luft bei Miseliung gesättigt- 
feuchter Lnftmassen Yon der Temperatur t^ und tg im günstigsten Miscliungsvexhalt- 
nis m^j : m^, ferner die Endtemperatur t der Mischung. 


Ltiftdruck 700 mm 


Luftdruck 400 mm 
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aus den Zahlen auf S. 240 und daraus, dass die Kondensatiousproclukte kühler 
Luft in -warmer Luft rasch wieder aufgezehrt werden, aber nicht so leicht umgekehrt. 

Ist feuchter Luft mechanisch Wasser beigemengt (wie in den Wolken) und 
mengt sich selbe mit wärmerer' Luft (oder wird direkt erwärmt durch Strahlung), 
so kann ein Teil des suspendierten Wassers znr Yerdunstung kommen und dadurch 
sogar eine Ahkühlnng hervorgerufen werden. Ist derartige Luft ungesättigt (was 
Vorkommen kann), so tritt diese Temperaturerniedrigung selbst bei Beimengung (in 
gewissen Verhältnissen) gesättigter wärmerer Luft ein, ist sie aber dampf gesättigt, 
dann muss die beigemengte Luft einen gewissen Grad der Trockenheit besitzen, 
Gemische von Wasser und ungesättigter Luft müssen, sich selbst überlassen, sich 
ahkühlen und zwar um so stärker, je weiter der Dampf vom Sättigungspunkte ent- 
fernt und je mehr tropfbares Wasser oder Eis beigemengt ist. Diese von Be z old 
nachgewiesenen Sätze erklären manche Erscheinungen in der Wolken- oder Nebelluft. 

Die niedrigere Temperatur in den oberen Teilen einer sieh auflösenden Nebelsehiclit findet in 
diesen Sätzen eine Erklärung. Wirkt die Sonne auf die obere Begrenzung des Nebels, so tritt zu- 
erst dicht darüber eine relative Trockenheit ein, und selbe -wird sich auch nach nuten bis zu einer 
gewissen Tiefe geltend machen. Dadurch kann die Yerdunstung mehr beschleunigt werden, als es 
der Wärmezufuhr durch direkte Strahlung entspricht, und die Tein ]iorntur muss sinken. Manche Be - 
ohachtungen scheinen dafür zu sprechen, dass dieser Vorgang in der Tim r sich an der ohereii Nebfd- 
grenze zuweilen einstellt. D 


11. Die Niedersclilagsformeii des Wasserdanipfes 
au der Erdoberfläche selbst und an den Gegenständen auf derselben. 

Tau und Eeif. Glatteis. 

Erkalten die Gegenstände an der Erdoberfläche und diese selbst unter den 
„Ta-upunkt“ der Luft, so kondensiert sich auf ihnen der Wasserdampf in flüssiger 
oder fester Eorm, als Tau oder Reif. Die Temperatur der Sättigungsgrenze (oder 
der Sättigungsspann img) des Wasserdampfes hat ja von diesem Vorgang geradezu 
ihren Namen. So wie sich auf der Atissenfläche eines Glases kalten Wassers im 
Sommer der Wasserdampf der Luft in kleinen Tropfen kondensiert, die schliesslich 
sogar znsammenfli essen, so erfolgt dies auch namentlich auf den Blättern der Bäume 
und auf den Gräsern der Wiese in heiteren Nächten, wenn dieselben durch ihre 
starke Wärmeausstrahlung unter den Taupunkt der Luft sich abgekühlt haben. 


1) W. V. Bezold iiL der citiorton Abhandlung. S. 379— 383. 
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Die Nieclcibclilagbfoimen des AVassei dampf es 


Es bildet sieb dabei keine neblige Tiubuiig der Luft, dei Wasserdampf wiid iiui 
an den Bei ulirimgss teilen mit den ei kälteten OberfiacLen zu kleinen Wasseitiopfen 
Yer di eiltet. 

Tanbildnng Alle Umstande, welche die nächtliche Wameaus&trahliing be- 
gnn&tigen, sowie jene, welche die absolute aber zugleich auch die relative Feuchtig- 
keit der Luft ei hohen, begünstigen die Starke der Taubildung Dieselbe kann 
schon am Abend, an schattigen Stellen sogai schon vor Sonnenuntergang beginnen, und 
die Nacht hindurch bis Sonnenaufgang andauern, wenn die Umstande günstig sind 
Jene Korpei, welche die besten Warmestrahler aber zugleich auch schlechte Wärme- 
leiter sind, odei sonst geringe Waimezufuhr gegen die Oberfläche ei fahren, betauen 
sich am stärksten Baumblatter sowie Gras sind sehr gute Waimestiahlei , sie 
erreichen fast die Strahlung des Kusses, Imlilen daher bei Nacht am stärksten 
unter die Lufttemperatur ab (bis zu 6 — 8®) und betauen sieb daher am stärksten 
Die Unterschiede des Grades dei Betauung von Holz, Steinen, Erde etc ez- 
klaren sich aus den Unterschieden dei Wärmestrahlung derselben und dei Wärnie- 
zufuhi gegen die erkaltete Oberfläche 

Im Soinmci ist der Tau natuihcli cactcus paiibus staikei als m Wiiitci, m heissen feuchten 
Gegenden staikei als m kalten uiid tiockenen, am staiksteii auf tioinsclien Iii&chi und an tiopisclien 
Küsten, wo dei Tau am Moigcii wie Kegentiaufe von den Baumen (selbst von Ddclieiii) hciablln'sscni 
und den frühen Wan dei ei gnnz dmclmussen kann A.ucli m iinseien Gfebng&thaleiii ist dei seihe nach 
lieiteien Idaien Sommernächten, namentlich wenn Regen vorausgegangen, sein leiehlicli 

ln hewolktoii Nachten, bu&ondeis wenn die Wolken inediig sind, kann dei Tau ganz tehbni, 
ebenso bei tiockener Luft und staikeien tiockenen Winden Sclil.igt stilles heitoi es Wetlei l)(‘i Nacht 
111 windiges tiubes mn, so lioit die Tauhildung ganz xut und es ’^ei dunstet auch tlei schon iro- 
bildete Tau 

Die eiste zutreffende Eikhiiuiig des Taues hat Wells gegeben, gestutzt auf 
Beobachtungen iii der Nahe von London Die Untersuchungen von Melloni haben 
dieselbe weite rgefoi dei t, in letzteiei Zeit namentlich die Beobachtungen von Glaishei , 
Eubonson, Hamberg, Aitken, Ilomdn etc 

Indem Wells feststellte, dass die bei der Taubildung beobachtete Temperatiii- 
erniedngimg eine Folge der nächtlichen Warmeausstiahlnng und der Tau eine 
Folgeerscheinung der letzteren sei, nicht aber umgekehrt der Tau die Ursache der Kalte, 
wie man vor ihm meinte, wurde er derBegrundei der richtigen Theorie der Taubildung 
und seine Untersuchungsmetliode ein Muster für naturwisseiischaftliclie Foi schlingen 
ubeihaupt. Die nächtliche Eikaltnng des Bodens und der Pflanzen ctc kühlt abei 
auch die damit in Beruhrimg stehende Luft ah, und die Lufttemperatur nimmt deshalb 
m Taunächten in der Nahe des Bodens besonders auffallend nach oben Inn zu, 
worauf spater Melloni den Nachdruck legte 


Folgende Beobacktunfyen von Glaishei sseig-cn i eelit scliun die Tempeiatui&chiclitung in klnuni 
Nlchtm ubei Gias Ditfeienzcn gegen die Angaben eines Theinioineters in Bescluimuii^ 
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V&rgl die Beobaelitungen \oii J Glaisliei xa PJiil Transact 1817 
D Tiro Essays by tke late Wells London 1818 W Cli Wells, An Essay on deiv Eclitod by Ca- 

sella London 1850 Longmaniis Mit v&Ttvollen Zusätzen von St lac kan — Melloni, Pogg Ann LXXI S llG, 

424, tiecL LXXIIL S 467 — J a min , Compleraents ä la throne de la loseo Journal de Pliysiq.uQ VIII S 41 — 
J Aitken, On Dev Tians E Soe Edinbuigb XXXHI Parti 2 Naturo Vol 33 pag 256 - Cli Tom- 

linson, Eeinaiks on a new Theo ry of De^sv Phi'os Mag- 1886 V Ser Vol 21 S 483 Yol 22 S 270 ■— 
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Hamberg fand (Sommer) ähnliche Differenzen zwischen den Angaben von Thermometern am 
Boden und in 3, 13, 32^/2 und 52 cm Höhe. Diese Differenzen sind um Sonnenuntergang am grössten 
und nehmen gegen Morgen hin ab. 

Stunde 9h p 10 li 11 li 12 hp Ih 2 h 3 h 4 h am 

Differenz 52-0 cm 2.6 1.6 1.5 1.5 1.7 1.4 1.1 0.9 

Auch H. Alvord (in Amerika) konstatierte, dass die Temperatur des Eodens 
selbst in geringer Tiefe sowie unmittelbar über dem Boden im Grase stets höber 
war, als 10 cm darüber; auf freiem Boden ist dieser Temperaturunterschied kleiner.^) 

Sehr lehrreich sind die Beohachtungsergebnisse von Rühens oii: 
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Sowie der Taufall eingetreten, sinkt die Temperatur am Boden weniger oder 
gar nicht mehr. Dasselbe zeigten Jamin und Hamberg. Letzterer fand bei 
Reifbildung, dass die Temperatur bis zu und unter —2® sinken kann, ohne dass Reif 
erscheint, sowie aber der Reif sich bildet, steigt die Temperatur gleich^) auf 0®, 
ja selbst darüber! Es ist die freiwerdende Dampfmenge, welche der weiteren Ab- 
kühlung entgegenwirkt. 

Der Dampfdruck nimmt in Taunäcliten nach oben hin zu, während er in Nächten 
ohne Tau wie bei Tag am Boden am grössten ist und nach oben abnimmt. Man 
darf aber nicht, wie dies früher meist angenommen worden ist, die Abnahme der 
absoluten Feuchtigkeit nach dem Abendmaximum der Taubildung znsehreiben 
(Hamberg). Homen fand bei seinen Beobachtungen (Finland im Hochsommer), 
dass auf unbewachsenem Boden die Temperatur bei Nacht selten unter den Tau- 
punkt der Luft fiel, daher fehlte daselbst der Tau. 

Über die Quelle der Feuchtigkeit, welche den Tau liefert, bat sich eine leb- 
hafte Diskussion entsponnen, wozu namentlich Aitken Yeranlassung gegeben hat. 
Aitken leitet den Tau nur von der Bodenfeuchtigkeit, sowie von Wasser exhalationen 
der Pflanzen seihst her, in ersterer Beziehung stimmt ihm auch Wollny bei. 
Oh. Tomlinson trat 'seinen Anschauungen entgegen. Auch nach Badgley^) 
stammt der Tau zumeist vom „Erddampf‘. 

Rüssel, Nature. Vol 47. S. 210; aucli Met. Z. 1893. S. 390. — Homen, Bodenpliysikaliscjlie und rueteoro- 
logisehe Beotaebtungen. Berlin 1894. HL Taubildiing'. S. 88 ete. — Rubenson, Die Temperatni- undPeuch- 
tigkeitsverkältnisse in den nnteren Luftschicbten bei der Taubildung. Met. Z. XI. 1876. S. 65. — H.E. Ham- 
berg, Temp. et huniidite de Tair ä differentes kauteurs ä Upsal. Soe. E. des Sciences d’üpsal 1876. Referat 
Met. Z. XIL 1877. S. 105. 

1) Observations on tke formation of Dew, at Hougbton farm H-York, STunmer 1884, by Henry E. Alvord. 
Proc. American Association. 35tk Meeting. Buffalo. Aug. 1886. S. 113. 

Man' seke die sehr interessanten Beobaebtungsreiken auf S. 29 n. 30 der citierten Abhandlung. 

Badgloy, Quait. Jonrn. R. Met. Soc. XYII. 1891. S. 80. — Wollny s. Met. 2. 1892. Litteratur- 
boriclit S. 93/91. 
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Dass eia Teil des Wasserdampfes, dei im Tau kondensiert erscheint, aus dem 
Boden stammt, ist stets angenommen und kaum je bestritten woiden. Der Boden 
ist schon in sehi genngei Tiefe bei Nacht waimei als die Luft unmittelbar über 
dem Boden, die Bodenluft steigt dabei empor und ebenso der Wasseidampf Dei 
feuchte Erdboden ist Ja eine BCauptquelle des Wasserdampfgehaltes der unteren 
Luftschichten, und dieser nimmt mit der Hohe ab Es kann deshalb gar kein 
Gegenstand eines Streites sein, dass ein Teil des Taues von der Bodenfeuchtig- 
keit herstammt Ebenso wenig aber kann einsthaft bestritten werden, dass aucli 
die schon vorhandene Luftfeuchtigkeit selbst einen eiheblichen Anteil an der Tau- 
bildung hat, denn die Luft ist häufig bis zu grosseien Hohen so weit mit Wasser 
dampf gesättigt, dass die in selbe hineinragenden Gegenstände, infolge ihier nächt- 
lichen Erkaltung unter die Lufttemperatur, den Wasserdampf dei Luft kondensieren 
müssen Es weiden Ja auch die Dachei nass vom Tau in ganz heiteren feuchten 
Nachten (ohne Nebelbildung) odei heieifen sicli^), in feuchten Klimaten bis zui 
Dachtraufe, hei fehlendem Nebel Es musste ja auch wundeibai erscheinen, wenn 
eine Kondensation der Luftfeuchtigkeit nicht stattfande Die Ansicht, dass die 
Luftfeuchtigkeit keinen oder nui einen sein gelingen Anteil an dei TAubildung habe, 
muss deshalb zuruckgewiesen werden 

Home 11 findet iin Gegenteile, dass, wenn Tau m giosseioi Menge abgesetzt wiid, clei selbe zum 
giohseii Teile aus dei LiirtfonclitiglcQit stammt „Dei Luft- und Wasseigelialt dos Bocbuis i eicht iiiclit 
aus für die Wasseimeiige, die der Tau liefeit (die, wenn uuclilich gleich einem ISh cd ei schlag von 0 1 bis 
0 2 mm Hohe, der Taugieht dabei GO— 120 Kilogiainm-Kaloiien pio Quadiatinetei Waima ah), aboi auch 
mellt die Feuchtigkeit dci iinteistcn Luftscliielit alkmi, es muss auch d('i Wasseigehalt dci hüheion 
Scliichteu dahei initwiikon, duicli Dilhisioii odd leichte Diiftsti omuiigiui 

Wie gross ist die Wassermengo, die dei Taufall liefert*'^ Diese Fiage wird 
sich exakt ubeihaupi nicht beantwoiten lassen, weil die Starke des Taufalls nach 
den Örtlichkeiten, der Beschaffenheit des Bodens, so ausseroi deutlich verschieden 
ist, und die Mittel, denselben genau zu messen, kaum vorhanden sind Der Tau 
ist ja sein veiganglicli, ei verdunstet ganz odci zum grosseren Teile wiedei, wenn 
er nicht sogleich an Oit und Stelle, wo er sich abgesetzt hat, leclitzeitiggemessen wiid 

Jedenfalls ist die Niedeisclilagsmonge, die dei Tau liefert, sein gering, wenigstens 
in den gemässigten Klimaten, in manchen Tkopengegenden mag sie limgcgon ganz 
ei lieblich sein. 

Dines fand, dass gute Taunaclite in England 01 bis 03 mm Niederschlag 
liefern, im Mittel setzt er den jährlichen Taufall auf Gras zu 26 mm Wasserliohe 
an, im Maximum zu 38 mm Badgley gicbt als Resultat seiner Messungen 
41mm an, Wollny im Mittel von zwei Jahren die Taumenge zu München zu 30 mm, 
Eerrero fand in Turm iin Sommei dm chsclmittlicli pro '’J'aunacht 130 Giamm 
pro Quadiatmeter, also 0*13 mm Niedeischlagsliolie, Crova m Montpellier im 
vierjährigen Mittel bloss 8 mm (Winter 1-7, Fiuliling und Sommer 1 9, Herbst 2 5 mm) 
Der Taufall ist jedenfalls nur ein sehr geringer Biucliteil, wenige Piozente der 
jährlichen Niederschlagsmenge als Regen und Schnee. Das gilt im allgemeinen 
selbst noch für die Tropen, obgleich Pecliuel Loeschc den Tauniederschlag einer 
einzigen Taunacht an der Loango-Kuste zu 3 mm Wasserliohe veianscblagt 


b 1)10 Terrasse des Tuimos des moteorologisüien Instituts in Wien, ca 24 m ubei dem Boden und liücli 
nbei allen benachbarten Baumwipfeln, war an Idaren Morgen nicht selten stark betaut 
b Honieu, 1 c S. 103 

S) Uber Taumesser, Drosometer, siehe z B F v Kernei, Met Z 1892 ö 1892, und Ilouclaille, 
Bull Met du Dgp de ITIerault Armee 1892 Met Z 1893 S 433 B XXX 1898 S 72 
b Quait Jouiii Yol V S 15C 
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E.eif und Raulifrost. Sinkt die Temperatur der Luft und der exponierten 
Gegenstände an der Erdolberfläclie durcli die Wärmeausstrahlung in klaren Näcliten 
mehr oder weniger tief unter den Gefrierpunkt, so kondensiert sich der Wasser- 
dampf an den letzteren in fester Form, oder es gefriert wohl auch der schon früher 
gebildete Tau. Es bildet sich Reif. Der Reif ist keineswegs gewöhnlich kry- 
stallinisch, wie Assmann dies durcli mikroskopische Beohachtungen und mikro- 
skopische Photographien konstatieren konnte. Die federartigen scheinbar krystal- 
linischen Gebilde erwiesen sich als aus Eiströpfclien bestehend, die sich reihenweise 
aneinander lagern, wohl auch miteinander verschmelzen und so die zierlichsten 
Eeiffedern und Säulchen bilden können. 

Seiner Entstehung nach unterscheidet sich der Reif nicht vom Tau, nur die 
Temperatur, hei welcher die Kondensation des Wasser dampfes stattfindet, entscheidet, 
ob Tau oder Reif sich bildet 

Das Anwachsen des Reifes wird begünstigt durch den TJmstand, dass der 
Dampfdruck über Eis niedriger ist, als über Wasser, weshalb in der Luft vor- 
handener, seihst nicht völlig gesättigter Wasserdampf auf dem Eise kondensiert 
werden kann. Reif wächst dem Luftzug entgegen (noch mehr der Rauhfrost). 

Der Raulifrost (auch „Anreim^" oder „Anraum“, Duft genannt, geled blanche, 
hoar frost) ist ein reichlicher reifartiger rauher Beschlag von Eiskörperchen, der 
sich üherall an die Unebenheiten des Bodens, an Kanten, Ecken und an die Zweige 
und -Nadeln der Bäume ansetzt. Er unterscheidet sich vom Reife durch den Vorgang 
hei seiner Bildung, Der Reif setzt sich in klaren Nachten ab, wie der Tau, der 
Eauhreif aber bei nebligem Wetter; er bildet sich aus den feinen flüssigen Nebel- 
körperchen, welche unter den Gefrierpunkt erkaltet sind, und deshalb bei Berührung 
mit festen Körpern sogleich zu Eis erstarren. Die Leitungsfähigkeit gegen die 
Wärme spielt dabei keine Rolle, an Eisen wie an Holz setzt sich der Raubfrost 
gleicherweise an. Während Tau und Reif ziemlich in allen Klimagehieten (hei 
Reif tropische Niederungen ausgenommen) Vorkommen, ist der Eauhfrost ein Ge- 
bilde kälterer Zonen und des Winterhalbjahres daselbst. Seihst bei Temperaturen 
von — 10^ und darunter besteht der Nebel aus feinen Wassertröpfchen, die also 
stark überkaltet sind und deshalb, sowie sie der Luftzug an feste Gegenstände an- 
treiht, sogleich gefrieren. Der Eauhreif wächst deshalb dem Winde entgegen und 
bildet viele Centimeter lange Spiesse und Federn an der Windseite der Gegenstände. 
Wenn die Witterung seiner Bildung günstig ist, wächst der Eauhreif zu grossen 
Massen an, so dass unter seiner Last Telegraphendrähte reissen, die Baumäste 
brechen etc. Er richtet derart in den Wäldern oft grossen Schaden an. Herrscht 
im Osten von Europa grosse Kälte und höherer Luftdruck, während im Westen 
schon milderes Wetter eingetreten ist, Mitteleuropa aber leichte Südostwinde mit 
Nebel und Temperaturen unter dem Gefrierpunkt hat, ein Zustand, der seihst wochen- 
lang andauern kann, so wächst der Rauhfrost Tag und Nacht fortwährend an und 
wird den Wäldern gefährlich. 

Weicht der Nebel am Morgen oder Mittag der Sonne, so beleuchtet dieselbe eine inärehen- 
liafte Winterlanäschaft. Das Laub der Bäume ist durch das zsierlichste Nfadelwcrk aus Eis ersetzt, 
das in der Sonne himmert und sich in wunderbarem Glanz von einem blauen Himmel abhebt. Diese 
Pracht dauert aber meist nur wenige Stunden, in der wärmeren Luft fällt clor Eisbehang rasch ab. 
Der Niederschlag, der auf diese Weise dem Boden zugeführt wird, ist oft sehr beträchtlich, in Wäldern 


Assmann, Miln-osliopiache Beohachtimgen der Struktur des Böifs, Eauhreifs und des Schnees. Mit 
einer Tafel. Met. Z, 1889. S. 339. — W. Prinz, Fleurs de glaee (givro et gelee blanche). Ciel et Torre Jan. 
1895. Mit instruktiven Atbildungen. 
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bedeckt ei den Boden wie mit einei Scliiieekge und kann selbst eine Schlittenbahn auf dem fiuliei 
schneefieien Boden liefern. 0 

Assmann liat gefaiideib dass, wenn die Temperatur sehr mediig ist ( — 15® 
lind darunter), der Eaulneif nicht mein ganz aus Eisldumpchen, sondern aus kiy- 
stallinischeu Gebilden besteht, ans Fedein mit Seitenzweigen m Winkeln von 60® 
und hexagonalen Platten Liegt also die Tempeiatnr so tief unter dem Gefrier- 
punkte, dass die Kondensation des atmosphärischen Wasserdampfes in Gestalt einer 
direkten Sublimation, eines unmittelbaren Überganges aus dem gasförmigen in den 
festen Zustand stattfindet, so nehmen Reif und Rauhreif eine kiystallinische Struktur an 

Glatteis Kondensiert sich der Wassei dampf der Luft in reichlichem Masse 
an Gegenständen, die eihehlich unter den Gefrierpunkt erkaltet sind, so bildet sich 
em glatter klarei Eisnberzug auf dem Boden und an den Gegenständen, das sog 
Glatteis (veiglas, glazed fiost, silver thaw) Die gewöhnliche Yeianlassung zin 
Bildung des Glatteises ist das rasche Einsetzen einer warmen feuchten Luftströmung 
nach voi ausgegangener strengei Kalte Dei Wasserdampf kondensiert sich am 
Boden und gefiiert sogleich zu einei Eishülle, auch die Mauern und Baume ubei- 
ziehen sich mit dünnen Eiskrusten. 

Eine andere oft gefährlich werdende Veiaiilassung zur Bildung des Glatteises 
ist uberkaltetor Regen, der nach einei Kaltepeiiode eintiitt In dei Hoho heiischt 
dann eine wärmere Luftströmung, wahrend der Ei dobei flache noch längere Zeit eisige 
Luftmassen stagmeicnd aufruhen Die ubeikalteten Regentropfen gefrieren sogleich 
am Boden und an den Baumen und bilden auf letzteicn so dicke Eisuberzugo, 
dass die Aste unter ihrer Last brechen, besondeis wenn stärkerer Wind omtntt.®) 

Es kann abei auch untei gleichen Witterungsveihaltmssen emtrotender und 
anhaltender nässender Nebel Glatteis bilden 

Bei dem Glatteis vom 22 bis 24 «buixiai 1879 in Fiaiikicich, dessen Aultu‘t(‘u und Wukini^ien 
KU Boiitainehleau iincl Orleans Decaisne beschreibt, bildete sicli inlolge eines Kobens bei lyleicli- 
masöi|?eL Tcmpeiatui von — 3° eine Eissclncbt von 2 — Sein Dicke <uit dem Boden und die Zwcij[>c 
und Aste uboi zogen sich mit Eisliulloii von aliiiUcbei und selbst giosseiei Dick(‘, Telegi aplicndialite 
von 4innx Dicke wuchsen, duicli den cylindiisebcn Eisubeizug zu 38 mm Duichmcsser an etc '*) 

Infolge zeitweilig eintictendcr strengei Kalte auch in lelativ mcdrigcii Breiten 
und dem raschen Temperaturwechsel ist der Westen Nordamerikas der Glatteis- 
bildung besonders unterwoifcn Glatteis (auch Raubfrost) ist besonders haulig, 
wo und wann sich die Isothermen im Wintei dickt auemandei drangen. Bonny 
castle berichtet von den merkwürdigsten Bildungen des Silbertaues (silvcr thaw) 
im Frühling in Neufundland, wenn warme Sudwinde die Baume mit einer nuxeli- 
tigon Eiskiu&te überziclicii und jeden Baum in einen Kandelabei von icinsteni 
Kry st all verwandeln 

Rauchfr 0 stbildungen un d Eisansatz auf Bergen Die meteorologischen 
Stationen auf dem Brocken, auf dem Ben Nevis, dei Bielasmca (in Bosnien) haben iin^ 

p Willielm 'beatiinüite in Unganaoli-Altonbuig die Wassei meiijjo , die dei lUiilihost an StiaucUoiii von 
1 — 2 m Hohe in einem einzigen TTalle lieferte, za 1 9 mm Isfiodeiaelilagsliobe Mai tins bat den Eoif , der sich 
auf den Boden ats et zte, gewogen und zu 1550 pro Heit ai gefniuleii S a Bi eiteiilolinoi luWollnys 
,, Forschungen“ II B S 497 Eine tieffliohe Besohieibung eines Bauli li ost es von ungewolinlicUei Stailco 
und Bauer lieferte H Seliindl er in Weisaenhof bei Wien S Met Z 18')7 S 67/68 Am 15 .Tanuai eiioiohteii 
bei konstantem SE-Wind und Teiupeiaturon wenig nnter Nullgiad die gegen den Wind gerichteten Eiakäiiiine 
in 380 in Seehoho eine Länge von 10 cm, in 45()ni abei von 1") em, -wohl nui wegen stiirkeroii SE~Wmdos. 

3) Eine voitieftliebe Darstellung eines Eisi ege ns gieht Mein in ,,Eisieg6n und Eaulifrost.“ Bogg Aun 
1864- B CXX.I S 637—1)46 Die Entstehung der Eisiegen erläutert am besten Meinardus Eisiegenial! 
vom 20 Oktober 1898 Met Z 1899 S 105 Mit Karte 

3') Compt rend dei Pariser Akademie vom 3 Eehiuai l'^7‘), und Tissaiidioi, L’ocoan aeiien (Paus 
Massen) S 46 etc Mit b ein instruktiven Abbildungen 
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mit Eauhfrostbildungen und Eisansafz von ganz anssergewölinliclienj in denKiederiuigen 
unbekannten Dimensionen und Massen bekannt gemacbt. Pfosten, Bäume, Telegraplien- 
stangen etc. verschwinden unter der Masse der Eisablagerungen und werden zu 
unförmlichen Eismassen, unter welchen ihre wahre Gestalt verschwindet und un- 
kenntlich wird. Diese Eisablagerungen bestehen der Hauptsache nach aus Rauli- 
frost, zum Teil wohl auch aus glatteisartigen Eisinkrustationen (bei stark nässen- 
dem, nicht überkaltetem Nebel). Dieselben erreichen ihre grösste Entwicklung in 
jenen Höhen, welche der durchschnittlichen Höhenlage der Winterwolken ent- 
sprechen, in grossen Höhen treten sie viel schwächer auf. Der Brocken (1141 ni) 
der Ben Nevis (1343 m) reichen in diese Region hinein und zeigen diese Erscheinung 
in grösster Entwicklung, wozu allerdings das maritime Klima mit häutigeren und 
reichlicheren Wolkenbildungen beiträgt. Schon auf dem Obir (ca. 2140 m) ist die 
Vereisung viel geringer, wozu auch der trockenere mehr kontinentale Winter kommt, 
ebenso auf dem Säntis (2500) und auf dem Sonnblick (3100 m). Diese Berge ragen 
schon in die im Winter dampfarmen Regionen hinauf, erheben sich über die 
mittlere Höhenlage der Winterwolken. Dagegen ist auf der Bielasnica (2067 rn) in 
Bosnien, wegen der südlicheren Lage und der Nähe des adriatischen Meeres, die 
Vereisung sehr stark. Dieselbe wirkt ausserordentlich störend auf den Betrieb 
einer meteorologischen Station, da alle im Freien befindlichen Instrumente zeitweilig 
total vereist und funktionsunfähig werden. Omond sah auf dem Ben Nevis bei 
dichtem Nebel und starkem Wind den Rauhfrost pro Stunde um 3 2 mm dem Wind 
entgegen anwachsen. 

Die Aufstellung eines selbstregistrierenden Anemometers wird unter solclien 
Umständen unmöglich und man muss deshalb im Winter zu direkten stündliclien 
Schätzungen der Windstärke seine Zuflucht nehmen. 

III. Die Niederschlagsformen des Wasserdami)fes in der Atmosphäre. 

A. Die Hatur der ersten Kondensationsprodukte des Wasserdampfes. 
Bestandteile der Nebel und Wolken. Noch vor nicht langer Zeit war die 
Ansicht fast allgemein herrschend, dass sich der Wasserdampf in Bläschenform in 
der Atmosphäre kondensiert. Man sprach nur von Nebelhläschen als den Be- 
standteilen der Wolken. Die Annahme, dass die Nebel und Wolken aus Wasser- 
bläschen bestehen, ausgegangeii von Männern wie Halley und Leihnitz, wurde 
durch scheinbare optische und pohjsikalische Thatsacben so fest begründet, dass 
z.B. Schmid in seinem so gründlich bearbeiteten Lehrbuch dieselbe als über jeden 
Zweifel erhaben binstellen konnte. ^) Man wollte die Bläschen direkt gesehen 
haben, glaubte das Aufsteigen und Schweben der Wolken nur durch deren Eläscheii- 
natur erklären zu können. Die Thatsache, dass man in Wolken und Nebeln 
höchst selten einen Regenbogen beobachtet^), dass ferner die Sonne durch dünne 
Wolken mit scharfen Rändern gesehen wird etc., wurde von so hervorragenden Phy- 


1) Von den. überraschenden Dimensionen, welclie der Ranlireif auf dem Brocken annimmt, geben eine Vor- 
stellung die ,,Raiihreifbilder vom Broclcen“ von Assmann (bei Faber, Magdeburg); sowie aueli die Brocbure 
,,Wmterbilder vom Brocken.“ Ferner Lawrence Eotcb, The Mountain Met. Stations Europa. Ann Arboi 1<S8(5 
(Eep. from Americ. Met. Journal). Von den KauMrostbildungen auf dem Ben Nevis hat Omond eine interessante 
Schilderung gegeben: Formation of sriow erystals from fog on Ben Nevis. Nature, Vol 31. pag. 532. April 
1885, und Journal Scottish. Met. Soc. III. Ser. Vol VII. S. 190. Abbildungen in ,, Guide to Ben Nevis.“ Ediii- 
burgli 1863 . 

ii) Schmid, Lehrbuch der Meteorologie, S. C52 etc. Nebelbläsclien und Nebelkry stalle. 

3) Kämtz beobachtete aber einen solclien in einer Wolke. Meteorologie III. S. 109, 
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sxkeiu wie Biavais und Clausius als zwingender Grund betraclitet, die Tropfclien- 
iiatur dei Wolken und Nebel zu leugnen. 

Und dock bat sieb diese viel natiirlicbere Aiiiiabme in der letzten Zeit zu 
nun allgenaeiner Anei ken nun g durebgerungen. 

Dines und Assmann haben die Nebelteilcben als feste Tropfeben direkt 
beobachtet und gemessen Assmann fand für die kleinsten Tröpfchen (auf dem 
Blocken) 0 006 m, für die giossten 0 017 mm als Duicbmesser (bei 0*04 mm war 
dei Nebel nässend und ging m ßegen ubeij. Kamtz batte durch Messungen dei 
Duicbmessei der Sonnenbofe auf optischem Wege für die „Nebelblasclien“ Durch- 
messer von 0 014 bis 0 035 mm gefunden 

Die Kleinheit dieser Wolkenelemente erklait deren Schweben odei ausserst 
langsames Tallen in der Luft, abgesehen davon, dass ja die Wolken keine festen 
Gebilde sind, sondern doit, wo wii sie sehen, meist auch entstehen, selbst durch schwache 
Luftstiomungen gehoben weiden können und heim Sinken in tieferen waimeren 
Schichten sich wieder auflosen Die Physik lehrt, dass Wasseitiopfchen von 0 01 mm 
Dmchmesser infolge der Luftreibung nur mit einei Geschwindigkeit von ca 1 cm 
m dei Sekunde fallen Da sich die feinen Tiopfcheii abei zudem mit einei Luft- 
hülle uberziehen, so weiden sie noch langsamei fallen 

Die optischen Bedenken, welche schon Brücke duich Versuche zum Teil 
widoilcgt hat, indem ei zeigte, dass mau durcli eine von feinen Teilchen getrübte 
Flüssigkeit die dahinter befindlichen Gegenstände zwar lichtscliwachei, aber schaif 
begrenzt und nicht veizeirt sieht, sind nun auch vollkommen widerlegt woiden 
Dass man liegenbogen in Nebel und Wolken so selten sieht, eiklart sich aus der 
Lichtschwacbe der durch so feine Wassei tropfchen ei zeugten Regenbogen 

Ein zwingendei Grund, die Annahme von „Nebelblaschen“ aufzugeben, hegt 
überdies daun, dass die Theorie der Kapillaiwiikung für die in solchen kleinen 
Blasclien eingesclilossene Luft einen eihebhchen Uberdiuck ergiebt, bei welchem 
die Luft duich die Wandungen dei Bläschen rasch diffundieren musste, so dass 
diese doch alsbald zu Wassertiopfchen werden wurden 

Bei den Diffiaktionsbeobachtiingen von Kicssling, bei welchen der Druck 
von dem einer Atmosphaie rasch auf 120 bis 80 mm ermediigt wurde, haften die 
Nebelkoiperclien, falls sie aus Bläschen bestanden hatten, eine Ausdehnung eifahren, 
welche sieb in den Diffraktionsei scheinungen hatte bemerkhai machen müssen, 
was aber nicht der Fall war. DicNebclkorpciclien bestanden demnach aus massiven 
Wasserkugel eben. ®) 

Die ganz unnatürliche Annahme, dass die Kondensation des Wasserdampfes 
in dei Atmosphäre in Blaschenform erfolgt, muss deshalb völlig aufgegeben werden, 
lind OS ist nur erstaunlich, dass sich dieselbe so lange m Geltung erhalten konnte 


Dines m Symoiis’ Met Mag Jan 1880 S l ‘)0 — Aasmuiin, Milao..lvopiseli 0 Böübaolituiigon tlei 
Wülkeneleniente auf dem Brocken Dentseko Met Z II 1885 S 41 — Kämt/ (Meteoiologio ITl S 1Ü2) 
liiiid die Duiclimessei im Wmter 0 0258, im Sommei 0 0105, im Jaliresniittel 0 0216 mm 

2) Nach einer von Stokes aufgestellten Bormel ist die gleich! or miß gewordene Gesoliwindigkoit eines 
lallenden Wassertropfens vom Duichmessar r in rundei Zahl gleich IO« i^ (Ceiitimeter-Sekundo) Stokes liat 
sokon 1845 die Vesikulartheone dei Wolken veiwoifon On tho Inction ol iluids in motion etc I^lul Trans 
1845 —Sa Frank m Met Z 1891 S 396 

3) Deutselio Met 2 I 1884 o 121 

^3 Kober, TJbei die angehlichen Duiisthlkschen iji der Atmosphkie Pogg Annalen 1871 B 141 S 395 — 
Met Z VII 1872 S 3G1 — A v Obermayer, tJher die Natur der Nehelkoipei dien Met Z XII 1877 S 97 — 
Asbmann, Mikroskopiaclie Beobachtungen doi Wolkenelemeiite. Dentacho Met Z 11 1885 S 41 — Walter 
König, Ubei den Druck in Wasserhläsdien Met Z XXIII 1888 S 109 — Wallei, Übei die sog Vosi- 
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Bei sehr niedrigen Temperaturen erfolgt die Kondensation des Wasserdainpfes in Form von Eis- 
nadeln, der Dampf geht direkt aus dem gasförmigen in den festen Zustand über. Dass sublimiertes Eis 
in der That in der Atmosphäre vorhanden, zeigten Assmanns mikroskopische Beobachtungen ann 
15. Januar 1889, wo bei — 17.8o (Minimum — ID*^) feine sechsseitige Plättchen aus der Luft herab- 
fielen, welche teils einzeln, teils mit anderen ähnlichen Plättchen sternförmig gruppiert waren. Dazu 
gesellten sich Plättchen von parallelpipedisclier Form, auch kurze hexagonale Säulen. Makroskopisch 
machte sich dieser feine Eisstaub (von den Polarfahrern oft gesehen und als „Diainantstaub'^ be- 
zeichnet) durch intensives G-litzern im Sonnenlicht bemerkbar. Aus Beobachtungen im Luftballon 
ist auch zu schliessen, dass der Schnee stets durch Sublimation des Wasserdampfes und nicht durch 
Gefrieren von Tropfen entsteht.^) 

B. Kondensationskerne als eine Bedingung der Kondensation des 
Wasserdampfes. Wird gesättigter Wasserdampf abgekühlt, so findet keineswegs 
auch stets eine Kondensation statt. Coulier hat zuerst bemerkt, dass sich Nebel 
in dem Eezipienten bei Luftverdünnung und Abkühlung nur dann bildet, wenn die 
Luft Stäubchen enthält. Mascart hat diese Versuche bestätigt, und Aitken hat 
die Existenz solcher unsichtbarer Kondensationskerne nachgewiesen. Reinigt man 
die Luft völlig, befreit man sie von Stäubchen, indem man sie durch einen dicken 
Pfropfen von reiner Watte hindurchsaiigt, so wird sie, wenn auch gesättigt-feucht, 
unfähig gemacht, Nebel zu bilden. Gesättigte, aber filtrierte Luft kann durch Aus- 
delinung und Abkühlung mehrfach übersättigt werden, ohne dass sich, ausser an den 
Gefässwänden, ein Niederschlag bildet. Die Nebelkügelchen werden keineswegs 
aus nichts aufgebaut, sondern bedürfen fester oder flüssiger Ansatzkerne. In ganz 
reiner Luft kann es also stark übersättigten Wasserdampf geben. 

Den physikalischen Grund dafür hat Sir William Thomson (Lord Kelvin) angegeben. Die 
Dampfspannung ist über konkaven Flächen kleiner als über ebenen, und über diesen kleiner als über 
konvexen. Der Sättigungsdruck des Wasserdampfes ist deshalb auf der Oberfläche eines Wasser- 
troplens grösser als jener über einer ebenen Wasserfläche. Wenn daher die Luft hei der Dampf- 
spannung über Wasserflächen gesättigt ist, so können .sehr kleine Wassertropfen doch in solcher Luft 
nicht bestehen, sie verdampfen. 

Daraus ergieht sich eine Schwierigkeit für den Beginn der Kebelbildung. Die Ncbelkügelchen 
müssen hei ihrer Entstehung so winzig klein, also so ungeheuer stark gekrümmt sein, wie wir uns 
etwa die Moleküle selbst denken, so dass eine sehr grosse Übersättigung des Dampfe? nötig ist, um 
sie bloss auf diesem Wege entstehen zu lassen. Sind aber Teilchen in der Luft so kann 

sich auf diesen der Wasserdampf kondensieren, ohne diesen Übergang scheinbar aus dem Nichts durch- 
machen zu müssen. D Das Wasser kann sich auf den Stäubchen in Schichten von viel geringerer 
Krümmung ahlagern. Die T”ö>|)iVli';!:b:’d:;: g wird ferner durch Elektrisierung beschleuuigt, sowie 
auch durch chemische I rozesse, Zersetzungen und Verhremiungen, weil dann immer freie, mit Elek- 
trizität geladene Moleküle vorhanden sind. Die Wirkung der Elektrizität vermindert die Oberflächen- 
spannung und zwar, im umgekehrten Verhältnis des Quadrates des Eadius des Tropfens, während die 
von der Oberflächoiispaimnng herlingte Wirkung nur im umgekehrten Verhältnis der ersten Potenz 
des Eadius wächst. Ein elektrisclier Fujikc, eine Flamme, macht die Nehelbildung dichter, auch 
ozonisierte Luft soll wie mit Stäubchen beladen wirken. •*) 


kulardämpfe des Wassers. Phil. Trans. 1847. pag. 23. — Bitter, Über die Konstitution der Wulkon und 
Nebel. Annuaire Soc. Met. de Franco. 33 Annde 1885. pag. 2G1. 

1) Assmann in Met. Z. 1889. S. 341. 

2) Eine Analogie bietet der Siedeverzug, die mögliche Überhitzung ganz reinen luftfreion Wassers in 
.sorgfältig gereinigten Gefässen. 

8) J. Aitken, Trans. E. S. Edinhurg. XXX. 1880. S. 343. Nature. XXIII. S 190. — Kobert v. Helm- 
hültz, Über Nebelbildung. Naturwissenschaftliche Rundschau. I., und Met, Z. 188G. S. 263. Wiedemanns 
Annalen. XXVIII. S. 508. Mache, Über Begenbildung. Met. Z. XXXV. lUUO. S. 554. 

Sh. Bidwell hat den Schatten eines Dampfstrahls auf einen weissen Schinn geworfen, derselbe war 
schwach, von neutraler Farhe. Sowie aber der Strahl elektrisiert wurde, wurde der Schatten plötzlich verstärkt 
und nahm eine orange bis hrauiie Farbe an. Die Elektrisierung scheint Veranlassung zuin Zusamnienflio.saeii, viel- 
leicht auch zur Vermehrung der kleinen Tröpfchen zu geben. (Nature. B. 42. S. !)1.) B i oha rz hat gezeigt, (la.s.s 
Böiitgenstrahlen in einem Dampfatrahl die Kondensation befördern und Lenard zeigte, dass Kathodenstrahlen 
noch sehr viel stärker wirken als Böntgen.strahlon. Wird ein Dampfatrahl in die von Käthe denstrahlen diirch- 
louchtote Luft geleitet, so wird der Dampfatrahl liellweiss und wolkig. Wied. Annalen, ß. LXIII. 1897. S. 253. 
Mau beachte auch die grosse Abhandlung von Mel ander: Sur la Condonsation de la vapeur d’oaxi dans ratmo- 
.yphero. Ilolsingfors 1897, namentlich S. 101 etc.' 
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Die Niedeisclilagbtoimen des Washeulampfes 

Mavi hat aus Aitkeiis Beobachtungseigebmsben den voieihgen Schlug ge- 
zogen dass es ohne „Stanbehen“ lu dei Atmosphaie überhaupt gar keinen Regen 
gäbe nm eine Kondensation an der Eidobeiflache selbst, und hat diesen Zustand 
noch des bieiteien ausgeinalt Es ist aber gezeigt ^Yorden dass die Übersättigung 
eine Gienze hat, hei deren Ubersebi eitung die Wasseitiopfelien sich doch aus dom 

„Nichts“ lieians bilden ') -rrr i ^ - * 

Die Fiage nach den Kondensationskei neu des Wasser dampfes ist in jungs er 

Zeit m ein neues Stadium getreten durch die Konstatieiung einei „Ionisierung“ der 
Luft auf welche schon m dei Einleitung S 17 limgowiesen woideii ist Beohach- 
tmigen und Experimente vei seliiedener Eoi scher haben zu dem Schlüsse ^gefühlt, 
dass die Luft der freien Atmosphäre untei normalen Verhältnissen positij uni 
ne“-atiY geladene 'Teilchen von ausserordentlicher Kleinheit enthalt, die mit dem 
ans festen oder flüssigen Stoffen bestehenden atmosphärischen Staube nicht identisch 
sein können Diese „Ionen“ scheinen im Tioflande und auch m hochgelegenen 
Thalcin in gleiehei Zahl der beiden Arten voibanden zu sein, aber mit wachsen- 
der Sechohe zuzunehmen Man weiss schon langer, dass Luft durch gewisse Ein- 
üusse ionisiert, d li mit Trägern positiv« und negaüvei Ladungen oifullt werden 
kann, die neueren Beobachtungen abei haben cigeheii, dass dies auch unter gewolin- 
lichen Verhältnissen in der Atmosphäre der Fall ist In diesem Zustande erweist 
sich die Luft, wenn feucht und dnich Expansion genügend ahgekuhlt, zu starker 
Nehelbildung geneigt, indem die Ionen als Kerne bei der Kondensation des Wasser- 
dampfes wirken J J Thomson hat gezeigt, dass die Nehelbildung in negativ 
ionisierter Luft hei schwächerer Expansion, d i hei geringerer Abkühlung, eintntt, 
als in solcher, in dei die positiven Ionen vorherrschen Die negativen Ionen geben 
die eisten Kondensationskerne ab, beladen sich mit kondensiertem "Wasser, waluend 
die Luft zwischen den feinen Tröpfchen ficie positive Ionen enthalt Diese Er- 
gebnisse können eine grosse Tragweite namentlich für die Erklärung der Luft- und 
wolkenelektrisclion Eischomungen haben 

C Hebel und Hehelbildung. Kondensiert sich der Wasserdampf in den 
der Erdoberfläche auflagerndcn Liiftsehichten oder wenigstens in geringei 
Hohe über derselben, so nennen wii diese Trübung der Luft einen Nebel Völlig 
oder nahezu dampf gesättigte Luft, in welcher eine solche Menge kleinster Wassoi- 
hugclchen (von rund 0 02 mm Durchmesser) suspendiert ist, dass deren Durchsichtig- 
keit staik vermindert wird, bildet einen Nebel. 


1) Wilioa Sydney lial dieeo öreiiio toi oiiet olna it-'-.nialigon Ubeisiittigune golunilon , M V, an« 
Yolam der Sllttigaag, Tä das Volam, toi veloton. auch m ataubfioior Luit Niedersotlapr oitolgt, so isl Y3 =- 1 25 V, 
Diesem loitisctea Betrage doi Expaaaioa entsprielit ein Tropfonradius -von oa SV2 x 10 »ein, boi welclioin die 
Oberdachonspannung mt dom tteisattiglen Dampf si.D im Gleichgowiolit tofindet Wird dio lapausion weiter 
i-etiioben, so dass dio tTboisattignng den Weit von 8 uterscliioitol, so tntt statt doi rrulioron logoiuitigon on- 
densation eine Art Wolkenbildung ein Fui dio TComo dieser vofteiiarUgon Kondensatioa beroU,^^^^^^ 
Tropfenglosse za f.>/j x IQ-» Siebe Met. Z B XXXI 1896 S K, n 190, dann B XXXU & 117-21 I Diese 
Tiopfen smd scIioe vor dei Gr&ssenoidnung dor Wassormoleliiile n , 

Boolc kai GxpormentoU nackgewiGSon, daBs gh m emem Dampfstiakl Wasaortiüpfoii giobt, deren lladioii 
den Ldngen der LieMwelbn gUichlcoinmen Die Boxignngsorbckemungeii orgaboix Tiopfongiussen vom 1 bis 
li Tau sendel Millimeter (Natxirwissansckaftlicke Bundackan 1897. S 111 ) ^ , m 

Kiessling hat nbordies boobaohtet, dass m louotter, vollbommon filtileiter Lntt toi jodei Tempeiatni- 
Eimediigung Nebel entateben, die aber nur Im diiokteu Sonnenliobt siolitbai aoidan (Einflass kdnstboh er- 
Aeagtei Nebol otc Deutaehe Met Z, B I 1884 S. 120 ) •, i n 

As smann suckte auf demBrockenbeidOOraaligerVergrüsserungdielCondeiisaiionskoino dei I^ekolkorpeihben 

zn Gesiolit zu totomiaon, atoi ebne Eifolg Er sobbeeet daians, das, dieselben, Yonn vmluinden, 
mossoi Ideinoi als 0 0006 mm taten niusaon DentaoUeMet Z II 1865 S 41 S amb Molandei 
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• Eigentlicli besteht kein wesentlicher Unterschied zwischen ISTebel und Wolken. 
Was dem Beobachter auf einem Berggipfel als Nebel erscheint, wird von einem anderen 
Beobachter am Fasse desselben eine den Gipfel einhüllende Wolke genannt werden; 
ebenso befindet sich der LuftschifiPer, wenn der Ballon in eine Wolkenschicht ein- 
tritt, in einem Nebel, der sich von den Nebeln an der Erdoberfläche durch nichts 
unterscheidet. Dennoch kann man für die Nebel an der Erdoberfläche eine gewisse 
Selbständigkeit in Anspruch nehmen, namentlich in Bezug auf ihre Entstehung, 
wmlche grösstenteils durch besondere Verhältnisse an der festen oder flüssigen Erd- 
oberfläche bedingt werden, dann giebt es auch spezifische Nebel, welche sich von 
den ,, Wolkennebeln“ wirklich unterscheiden. 

Schliesslich hat der Nebel noch die besondere Bedeutung, dass er jene Konden- 
sationsform des atmosphärischen Wasserdampfes ist, in welchem wir häufig längere 
Zeit leben und atmen müssen. 

Es giebt mehr oder minder dichte Nebel, aber man ist zu einer eigentlichen 
Klassifikation der Nebel in dieser Hinsicht noch nicht vorgeschritten, es gieht noch 
keine Nebelskala. 

Im Pare S. Manr (dem Observatorium erster Ordnung bei Paris), sagt Eenoii, 
nennen wir Nebel (Brouillard) eine Trübung der Luft, welche Objekte in 1500 m 
Entfernung unsichtbar macht und unterscheiden die Grade nach der Sichtbarkeit 
der Objekte in 200, 400 m Entfernung etc. In einer Haufenwolke (Cumulus) auf 
dem Puy de Dome war die Grenze der Sichtbarkeit 80 m, sie kann aber auf 30 m 
Entfernung und noch weiter herahgehen. 

Bemerkenswert ist, dass eine so geringe Menge Wasserstaub, wie sie in der Kebellnft suspendiert 
ist, eine Undurelisiclitigkeit erzeugt, die weü grösser ist als jene, welche eine viel grössere Wasser- 
jnenge in der Begenluft hervorbringt. Die welche die'^^olken erzeugen, ist weit grösser 

als jene, welche der schwerste dichteste Platzregen hervorruft, der ihnen entströmt; wenn der hintere, 
abregnende Band der Wolken schiebt heraufrückt, wird es rasch heller, selbst wenn der Begen stunden- 
lang andauert und keine Aufklärung folgt. 

Man unterscheidet trockene und nässende Nebel; es giebt Nebel, in welchen 
die Luft nicht völlig mit Wasserdampf gesättigt ist. In neuerer Zeit ist man mit 
den Ursachen dieser Erscheinung vertrauter geworden. 

Aitken unterscheidet Stadtnebel und Landnebel. Die ersteren entstehen 
durch Kondensation des Wasserdampfes an .Teilchen, welche eine Affinität zum 
Wasser haben, während sich die Landnebel an indifferenten Staubteilchen bilden. 
Bei den Stadtnebeln verhindert die chemische Affinität die Verdampfung der kleineren 
Tröpfchen, hei den Landnebeln dagegen nicht, und die grösseren Tropfen vergrössern 
sich leichter durch die Verdampfung der kleinen und sinken. Die Landnebel lösen 
sich daher rascher und leichter auf als die Stadtnebel. 

Zur Stütze dieser Ansicht beruft sich Aitken auf das Verhalten der Nebel, 
welche sich durch die Verbrennungsprodukte einer gewöhnlichen Lampe bilden, 
gegenüber jenen, welche entstehen, wenn man in einer Bunsenflamme etwas Schwefel 
verbrennt. Die ersteren sind weniger dicht und zerstreuen sich leichter, als die 
letzteren. Die Stadtnehel bestehen nach Aitken aus ausserordentlich kleinen Teilchen, 
während die Landnebel aus gröberen Wassertröpfclien bestehen. Die Wolken sind 
von der Natur der Landnebel. 


1) Aimuaire de la Soe. M§t. de France 36. Aiinee 1888. pag. 43. Bei einem Bodennebel in Wien, in 
einer Strasse am Morgen, beobaektete ick auf eine knrze Strecke eine solcke Trübung der Luft, dass man den 
Boden nickt ganz auf einen Sekritt weit seken konnte, was eine Art Sckwindelgefülil erzeugte, weil man scliein- 
"bar ins Xjeere treten musste. 
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Die !Niedeibchlagsfüinien des AVassei dampfes 


Bestellt zwischen den Kondensationskeinen und dem darauf niedci geschlagenen 
Wa&seidampf eine hesondeie Anziehung, wie dies iibei den Städten mit ihren Rancli, 
Sauren und Salze an die Luft abgebenden Feuerstätten der Fall ist, so wird das 
Wassei deiait an dieselben gebunden, dass es ancli dann nicht vei dampft, wenn 
die Luft nicLt mein mit Wassei dampf ge&attigt ist In solchen hTebeln kann des- 
hall) die Luft mehr oder niindei weit vom Sättigungspunkt entfeint sein, dieselben 
losen sieb schwer auf und behaupten sich hartnäckig 

Eine besondeie Klasse bilden die eigentlichen schwarzen oder gelben Stadt- 
nehel, diircli welche namenthcli London sich auszeichnet, die abei auch in andeien 
grossen Städten, namentlich Fabnkstadten, keine Seltenheit sind Liese Stadtnebel, 
welche aus einem mechanischen Gemenge von feinen Kohlen-, Buss- und Wassei - 
teilciien bestehen, sind nach ihrer Entstehung und ihren schädlichen Wnknngen von 
F A Rollo Rüssel und W J Russell besonders eingehend gescliildeit worden 

4ii kUieii k.iltcn iiiliigcii Wiuieitagon stc‘llciL sio sieb am liaufighten ein Sic sind meist am 
(holitesteii von 8 — 10 li uioigeiis bis Mittag und boscluanken &icb aut den luclisten Umkieis dei Stadt 
A .11 seliüucn Wiiitei tagen, Tiei eiiiei dem Taupunkt iiakeu Tempeiatui, kann mau, aoiu Lande kommend, 
zieinhcli siclioi sein, ui London dichten sdiwaizcii Nebel anzutielten Desben Eiitst(‘hiiu|g ist walii- 
hclicinlicli lolgende (Jewolnihcliei wei&sei Nebel bullt die btadt um Oh moigeiis ein, etwa eiiu' Million 
Feuei heule wnä kuiz daiaui geheizt, die Lutt iiillt sich mit uiigelieuien Eauchiu engen, Yoibi ennungs- 
(»aseii, welche Kohlenteilchen imttuliien Sobald diese Paitiki'lcheii sieli aui die Lulttemxoeiatui al)- 
gekuhlt haben, setzen sieh die schon voihaiichMien Was&eikugelcheii und wohl noch neu koiidensieitm 
Wassei dampt aut iliiien ab Eine tUcko Schicht soklioi Paitikelüien i-^t tiii das Lieht last unduich- 
diinglicli, wie eine Riissscliicht anl Glas Sie &clllles^t das Soiinenhcht last ans Die daduich oiit- 
stehendo Dunkelheit (des Winteitages) notigst zu kunstlichci Beleuchtung, velchc iliieisoits wiedei 
die Rauchentwickelung und Bildung des schwaizmi Nobels steigeit *) 

Fui die Trübung dei Luit duicli den Raiicli und Raulmcbel m London gebcui die tolgeudcii 
Zahlen einen Massstab 

Dauci des Sonnenscheins in London und Umgebung Zalil dci Stunden Noveinlxn bis Febiuai 
bei Wohin 11 Kew City Greeiiwieli E istbomiie 

20(1 172 <)(j IhC) 2(58 

AVobuin h(‘gt ini Noidivesten von London, ca ebenso weit als Eastboiuiie (an dei lvu,st(‘) lui 
Süden, Kew und Giecnwuch liegen an den Stadtgrenvon Die Stadt selbst hat diemial wenige Sonnen- 
schein alfc. Easthouine Dei oigentlicli nasse Nebel ist in London sidtcnei und wenigci dicht als aul 
dem Jjande in dei Umgebung 

Eine schädliche Wnkung dei Nebel besteht auch dann, dass sie die Zeisti enuiig sdiadliehei 
Gase 111 clei Luit hemmen, woiaut Maicct und W J Russoll aiitmeiksam gemacht liaben Dei 
Kolilensduicgohalt dei Lundonei Lutt kann von 0 04 Volumin ozenten aut 0 14 Pioz steigen bei 
dichtem Nebel 

hht den V(‘i giussoiuiig dei Städte, dei Veiineliiung doi Eeuei stellen und nanientlieli dei Kabiikeii 
nelmieii dioNelK*! an llauligkeit und Dichte zu Namentlich die Vei Wendung scblccbtei Kohle steigint 
die R, auch- und Nebelbilduiig A.ls m l’aiis zumeist noch mit Holz geheizt wurde, beimnkt Symo n a 
aus eigene! Ehlalnung, wai die Stadt fast ganz lici von gelbem Nebel, walireiid sie jetzt, wo du* 
Kohle das Holz veidrangt hat, dann tust mit London wetteilein kann Wo Antlnacit gebiannt wnd 
ist die Lutt 1 eiiiei und nebeltieiei als doit, wo inindeiweitige Biaunkohlen benutzt weiden Bio die 
gielit folgende Statistik dei Londomn Nebel 1871--1890 Mittleie Zahl der Nebeltage im Lustieii, 
und die Veiteilung dei Zunahme dci Neholtagc aul die Jahieszeiten 


Zahl dei Nebeliago in London ini Jahie j| 

1871—1875 1 1876-1880 | 1881—1885 | 1886—1890 | 

Zn nähme von 1871- 
Wintei j Piuhling j 

-1875 aut 1886— 1890 
Sonitnei | Hoi bat 

50 8 

58 4 

62 2 

74 2 

13 8 

20 

02 7 2 


Die Zunahme ist eine inogiessivc und tiitft nm ITeibst und Wintei, was lui deren Uisaclu 
cliar aktei istis eh ist 


0 So tagen vom 21 Januai 1885 Bei dem Nebel am. letzten Dienstag wurden 9b Millionen Kulak- 

fass Gaa veibiancht, 35 Millionen mehi als an emeui gowobnliclien Januaitag, was oinem Mehiaufwand von 
52o0 Lstr entspiicht 9500 Tonnen Kohlen waien notig, um die 90 Millionen Kubikfuss Gas zu lieforn. — Ein 
grosser Teil dieser ungeheuren Kohlenmouge wird infolge unvollbtniidigei Yeibionnniig der Luft ziigetiilirt 
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Die Zahl der Tage im Jahre, an denen in Greenwich Mittagsdurchgänge der Sonne beobachtet 
werden konnten, war um 1750 herum noch 160, dagegen um 1880 nur mehr 115. i) 

Den Stadtnebeln ähnlich in ihrer Entstehung- sind die Nebel- und Wolken- 
bildungen über vulkanischen Herden, Solfataren etc., sowie auch jene über Wald- 
und Träriebränden. Die ausserordentliche und ungeheuer verbreitete Trübung der 
Luft während der Trockenheit im tropischen Afrika, wo die grossen Grasbrände 
stattfinden, ist bekannt. 

Ursachen der Nebelbildung und deren täglicheund jährliche Periode. 
Über dem Lande entsteht der grösste Teil der Nebel infolge der Abkühlung 
der untersten Luftschichten durch die Wärmeausstrahlung des Bodens. Diese Nebel, 
Bodennebel, sind deshalb am häufigsten in den frühen Morgen- und noch in den 
Vormittagsstunden, sowie in der kühleren Jahreshälfte. Doch ist die Tendenz zur 
Nebelbildung im Herbst und im Frühling etwas grösser als um die Wintermitte,, 
wo der Boden zumeist mit Schnee bedeckt und die Luft trockener ist. Im Vor- 
frühling, wenn auf warme feuchte Tage eine ruhige klare kalte Nacht folgt, des- 
gleichen auch im Herbst, wo umgekehrt der Boden in geringer Tiefe noch warm ist 
und viel Wasserdampf an die Luft abgiebt, sobald die Oberfläche erkaltet, sind Boden- 
nebel am häufigsten und am dichtesten. 

Über feiicbten Wiesenflächen, in Thalkesseln mit stagnierender Luft breiten sieb auch an heiteren 
Sommernächten weisse Nebeltücher aus, die Nebelschicht ist meist von ganz geringer Mächtigkeit xmd 
bildet sich schon bald nach Sonnenuntergang. Sehr instruktiv ist die Schilderung der Entstehung 
solcher Nebel auf dem Plateau von Bandog (700m) in Java von Junghuhn. Die weisse Nebel- 
decke bildet sich erst morgens zwischen 2^2 und 3^2 h in den tiefsten Teilen des Plateaus, wird immer 
mächtiger und allgemeiner, je heiterer die Nacht ist, so dass bald nur die Wipfel der 15 — 20 m hohen 
Bäume der Dorfwälder aus derselben noch herausragen, sie überflutet schliesslich den Plateaurand 
und bildet einen „Nebelfall“. 2) 

Helm Clayton bemerkt über die Nebelbildung nach den Beobachtungen vom Blue Hill aus:. 
Thalnebel treten bloss an klaren oder nur teilweise wolkigen ruhigen Nächten auf, namentlich im 
Herbst. Sie beginnen nach Sonnenuntergang sich zu bilden, zuerst in dünnen Schichten in den tiefsten 
Bodenmulden, wo sie, vom Gipfel des Berges gesehen, gleich Wassertümpeln und Seen lagern. All- 
mählich nehmen sie an Mächtigkeit zu während der Nacht, zuweilen erreichen sie bis Sonnenaufgang 
selbst den Gipfel des Blue Hill, 180 m über den umliegenden Thälern, ja sie können selbst über den- 
selben liinauswachsen. 


1) Fritsch hat die Zahl der Neheltage in Wien von 1794 — 1850 znsaniniengestellt. Aus seiner Tahello 
ergielit sich folgende Zunahme der Häufigkeit der Neheltage: 

1794—1800 1801—1810 1811—1820 1821—1830 1831—1840 1841—1850 

Mittlere Zahl der Nebeltage 35.0 35.7 65.1 66.8 110.5 124.6 

Die jährliche Periode zeigt in den alten Aufzeichnungen eine geringere Nebelfrequenz in den Sommer- 
monaten als in den neueren. 

Häufigkeit der Nebeltage (in Prozenten"). 


1795— 
Winter | Früblg. | 

1829 (35 Jahre) 
Sommer | Herbst [ 

Jahr 

Winter | 

1830—1849 (20 Jahre) 
Frühlg. 1 Sommer [ Herbst ] 

Jahr 

51 12 

1 36 

(49) 

42 

16 7 35 

(116) 


Da die Zunahme nicht allmählich, sondern sprungweise erfolgt, ist sie sicherlich nicht völlig reell;, 
sondern zum Teil in sorgfältigeren Aufzeichnungen begründet. Auch die jährliche Periode spricht dafür. 

Dazu ist noch zu bemerken, dass die Beobachter in Städten keinen Unterschied machen zwischen blosser 
Eanchtrübung der Luft und wirklichem Nebel (Stadtnebel). Ich habe dies in Wien, namentlich aber in Graz 
konstatieren können, yfo die Trübung der Luft bloss durch Eauch ausserordentlich häufig ist wegen der fast 
konstanten Windstille, aber durchgängig als Nebel notiert und bezeichnet wird. 

Über den Londoner Nebel: P. A. Eussel in Nature. Vol 39. S. 34. Met. Z. XXIV. 1889. S. 33. — 
Brodle, Fog in London. Quart. Met. Journ. E. Met. Soe. XVIII. 1892. pag. 40. — W. J. Eussell, Stadtnebel 
und ihre Wirkungen. Nature. Vol XL V. Nov. 1891. pag. 10. Met. Z. XXVII. 1892. S. 12. — Dr. J. Gohen> 
The Air of towns. Smith. Mis. Coli. 1073 Hodgkins fand. Washington 1896. 

2) Junghuhn, Java. I. S. 288, 291, 464. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 


17 


258 


Die TSTiedeiscMagsfoimen des Wasseiclaiiipfes 


Bei Nebel ist die Luft in der Nahe des Bodens stets kalter als in einiger 
Hohe darüber, dies ist nickt eine Folge des Nebels, sondern umgekehrt Die 
Temperaturbeobachtnngen auf der Kew Pagoda z B ergaben, dass bei Nebel 
zu allen Tageszeiten, im Wintei wie im Sommer, die Temperatur mit dei Hohe 
zunahm i) Die Temperaturdifferenzeii der Thermometer in 7 und 39 m iibei dem 
Boden waren* 


Temperaturunterscliied zwischen 39m und 7 m (Kew). 


Stunde 

9b 

3 b 

Wiiitci 

9b 

9b 

31i 

Soinraoi 

9 b 

Bei Metel 

Oß 

03 

1 6 

15 



2 3 

Im Mittel ubeilmupt 

02 

—01 

04 

—02 

—0 5 

0 6 


Es war demnach bei Nebel oben stets warmer als unten und stets wai der 
Temperaturunterschied grosser als im Mittel 

Im Wintei, wahrend der Barometermaxima und der sie begleitenden „Temperatur- 
unikelirung‘‘ bis zu grossen Hoben werden die „Stralilnngsiiebel“ sein mächtig, 
bis zu 800 und 1000 m 

Winde zerstreuen meist den Nebel, wenigstens auf dem Lande, selten niii, 
wenn sie mit grossen Temperatui unter schieden gegen die Bodenwarme ankommen, 
können sie auch nehelerzeugend wirken Auf Bergen dagegen bringen Winde zu- 
rineist Nebel, weil die aufsteigende Luft dynannscli ei kältet und iliien Wassei dampf 
kondensiert Von unten gesehen können dann die Berggipfel bei heftigem Winde, 
ja bei Sturm in eine scheinbar unbewegliche Wolkenhaube eingehullt erscheinen, 
oder es haftet ihnen eine lange Wolkenfahne an, oder es stürzen auf der Leeseite 
eines Gebirgskammes die Wolkenmassen wie ein Wasserfall herab, um sich in 
einer ganz bestimmten Hohe stets wieder aufzulosen Solche Erscheinungen zeigen 
am klarsten, dass die Wolken nur jene Stellen im Luftraum bezeicliiieii, wo ein 
Kondensationsvorgang sich beständig erneucit, darüber hinaus aber die Wolke 
ihre Existenzbedingung wieder verliert 

Plussnebel und Seenebel Wenn die Oberfläche fliessenden oder stehenden 
Wassers warmer ist als die daruherhegende oder daruherhinstreichende Luft, so 
kondensiert sich der aufsteigende Wasserdampf und es bilden sich Nebel Dies 
ist namentlich im Herbst häufig in der Umgebung von Flüssen und Seen der Fall. 
Manche Gegenden leiden deshalb im Herbst und Vorwinter unter fast beständigem 
lokalen Nebel, der erst aufhori, wenn Fluss oder See durch eine Eisdecke ge- 
schlossen ist 

Bricht das Eis bei strenger Kalte und kommt das wärmere Wasser wieder 
mit der Luft in Kontakt, so entstehen „Eisnebel“, „Frostrauch“ Der aus dem 
Wasser aufsteigende Dampf geht sogleich in den festen Zustand uher, die Luft 
wird mit flimmernden Eiskrystallen dicht erfüllt. Von der Gegend der grossen 


1) Wenn die ITe'belsc'h.ich.t mcTit der Stralilungslcä-lte yoh der Erdol)erfl,aclie her ihie Entstehung- verdankt, 
sondein eine niedrige Stratus-Wolke ist , die Folge der Erkaltung ©iner niedrigen fe-uehten. Luftschicht , so ist 
sie mit keiner Temperatnrinnkehr verhunden. 

Forel heohachtete, dass im Winter Oter dem Q-enfer See die Nehelsehicht ilber dem, giossen See oft in 
einer Hohe ron 100— 200m hegt, nber dem kleinen See ln 50 m und ausserhalb Genf auf dem Boden nnfruht 
trter dem grossen See ist die Temperatur etvra ö«, über dem kleinen Ähnlicher Weise bildete an einem 
Juaiinorgen der Nebel gleichsam eine Kuppel über der Stadt Lausanne, ausserhalb derselben luhte er dem 
Erdboden auf TJrsaebe davon ist die höhere Warme der Luft tiher der Stadt Le Leman. I pag 289 ii 290 
Mit i.bl3ildungen 

2j R H Scott, Eesults of Observations Pagoda Kew Siehe Met Z. XVIII S 395 
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kanadisclieii Seen wird berichtet: „Wenn das Therraometer plötzlich unter den 
Nullpunkt ( — 17-8® C.) sinkt, so steigen grosse Dnnstsäulen aus dem Wasser empor, 
gleich dem Dampf von einem grossen Geiser. Herrscht dann ein Wind, so treibt er 
den Qualm vor sich her, gleich dem Hauch einer brennenden Prärie. Wird die 
Wolke über das Land getrieben, so bedeckt sich Baum und Strauch mit Eisnadeln,“ 
(Fester, Mississippi Vallej. Chicago 1869.) 

Me er ne bei. An Küsten und auf hoher See entstehen Nebel durch Tem- 
peraturunterschiede zwischen Wasser und Land oder zwischen Meeresströmungen 
von sehr verschiedener Temperatur, dann an der Grenze zwischen dem eisbedeckten 
und dem offenen Meere (an der temporären Eisgrenze), oder durch Luftströmungen, 
die viel kälter oder wärmer sind als die Wasseroberfläche. 

Während auf dem Lande die Nebel in der kälteren Jahreszeit am häufigsten 
auftreten, sind sie an den Küsten vielfach in der wärmeren Jahreszeit zahlreicher. 
Folgende Zahlen geben die Nebelhäufigkeit in Helativzahlen im Innern von Eng- 
land und an dessen Küsten an: 

Häufigkeit der Tage mit Nebel in England in Prozenten der Jahressumme. 

Jan. Fetr. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jakr 
Küste 7 4* 0 . 6 10 15 14 15 10 5 4* 4 110 

Inland 18 10 8 3 1.5 1* 0* 3 5 16 16 19 206 

An der Küste üherwiegen die Sommernebel, auf dem Lande (in den Städten 
namentlich) die Winternebel, die Nebelliäufigkeit ist an der Küste nur die Hälfte 
von jener im Inland (Städte). 

In den Polarmeeren und an den Küsten und Inseln derselben sind .die Nebel im 
Sommer am häufigsten, weil offenes Wasser, oder Schmelzwasser, und Eis am 
häufigsten zusammen Vorkommen. 

Wo in wärmeren Gegenden kaltes Wasser an die Küste tritt, seien es (relativ) 
kalte StrÖmuugen oder kaltes Bodenwasser, das durch ablandige Winde an die Ober- 
fläche kommt, da giebt es häufige und anhaltende Nebel oder Trübung der Luft. 
(Küste von Nordwestafrika, Marokko, Sudwestafrika, Loanda, Walfischbai, Um- 
gebung von Kap Gnardafui, Pernaniscbe Küste, Kaliforniscbe Küste etc.). 

Wo warme und kalte Meeresströmungen sieb begegnen, entstehen gleichfalls 
Nebel. Berüchtigt sind in dieser Beziehung die Bänke von Neufundland. Dichte 
Nebel und gleichzeitiges Vorkommen von Eisbergen machen diese von Schiffen 
sehr frequentierte Gegend zu einer der gefährlichsten, welche es auf See giebt. 

Die Ostkante der grossen Neufundlandbank, da wo die Tiefenlinie von 200 m von 
NNE nach SSW verläuft, um unter 43” N, und 50” W. scharf nach Westen um- 
zubiegen, ist das Centrum der berüchtigten Neufundland-Nebel, genau da, wo das 
kalte Wasser des Labradorstromes der Bank entlang südwärts fliesst und in nächste 
Berührung mit dem auf tiefem Wasser sieh haltenden Golfstrom kommt. Die nebel- 
reiche Zeit beginnt im April und dauert bis August, nimmt dann rasch ab. Der 
Februar ist der nebelärmste Monat. (Die eisreiclie Zeit dauert von Mitte Januar 
bis Mitte Juli.) — Im Winter herrschen die trockenen Nordwestwinde vom Lande 


1) Icli liabe je seclis Orte geaommen. nacli H. H. Seott: Mfteen yGaxs”* fogs in tke British Islands. Quart. 
Journ. R, Met. Soe. XIX. S. 231. 

2) Schott, Oie Nebel der Neufnndlandbänke. Annalen der Hydrographie. 1897. S. 390. Mit 12 Karten 
der Verbreitung der relativen. Hänfiglceit der Kebel. Auch die Pilot Charts des Nordatlantisehen Ozeans des 
Hydrographie Office in Washington enthalten Angaben über die Verbreitung und Häufigkeit der Nebel. 
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her vor, im Sommerhalhjahr aber Sndwesfrwmde, welche das warme Wasser nach 

Norden drangen und ihre giosse Feuchtigkeit über dem kalten Wasser kondensieren. 

Dunwoody giebt als ui.tüeie Zahl dei Nebeltage auf den Routen doi ti ansatlaiitiselien Dampfei . 

, T ^ KKn 55 65® nbei 65®W 

Westhebe Lange <55® oa ^ „ tj t a. 

Wmtei Fmld-i. Sommei Herbst Winter Piuhlg Soinmei Herbst Wintei Fiulilg Sominei Heibst 
20 45 68 38 20 32 38 12 15 32 32 14 

Jahi 1G5, Ha-x 45, Jub u August Jabr 102, Ma^ 41, Mai bis Juli Jabr 07, Miuc .31 , Mai und Juni 

Auf den Banken von Neufundland kann imui pio Monat im Juli und August 22—23 Nebel- 

tage annelimen. 

Man daif aber auch die Diffusion des Wasserdampfes nicht ansser Betracht 
lassen, dort wo warme und kalte und zugleich feuchte Luftstiome dauernd aneinandei 


grenzen. 

Del Grund, weshalb bei einem nässenden Nebel Gegenstände zuweilen doch tiocken bleiben 

konnei^^ist^nauli^A^ l)eobachtete er, dass aus dem Nebel Wassert eilcben foitwahrend medcineselteii, 
die Obei flachen dei Gegenstände aber dabei doch meist trocken blieben, nicht bloss Sterne, auch 
hölzerne Stuhle etc , wenn einmalieueht geworden, trockneten sie lascli Dabei wai f 

feucht, auch geschützte Psychrometer gaben Sättigung dei Luft Die Eiklai uiig ^ 
dPr stiahlenden Warme Die Wolke mag so dicht sein, dass man die Sonne gai nicht sieht 
auch Lichtquellen von einei bestimmten Seite fehlen, es düngt doch difluses Licht duich und damit 
auch Warme Ein Schwarzkugel-Tliermometor im Vakuum stieg eiheblicli ubci die Lufttempeiatui 
Die Gegenstände absorbieren die stiahlende Waime und oiwaimra sich daduicli ubci die Lulttempe- 
latnr, grosseie Oheiflachen eiwaimen sich staikcr als kleiiieie Die feinen Iropfchcn vei dunsten des- 
halb ’auf ihnen, Drahte dagegen wurden feucht -xt k . i a 

Diese Beobachtung Aitkens ist von nicht geiingem allgemeinen Inteiesso Natuie A ol 44 

S 279 July 1891 


Drittes Kapitel 

Die Wolken. 

I. Die Welken nach ihren Formen, Entstehen und Auftreten 

im Allgemeinen. 

A Allgemeines Es -v^urdc sclioa gesagt, dass Nekel und Wolken niclils 
Yerschiedenartiges sind, Nekel ist eine Wolke m der l^alie gesehen, Wolke ein 
Nebel Yon unten, oder aus grosserer Entfernung beobachtet Die Wolken wie 
die Nebel bestehen gleicherweise aus feinen Wassertropfchen von durchschnittlich 
etwa 0-02 mm Durehraesser oder aus feinen Eiskrystallen Es giebt Wasscrwolkeii 
und Eiswolken, wie es Wassernebel und Eisnebel giebt. 

Nebel wie Wolken entstehen durch die Abkiihlung wasserdampfhaltigei Luft 
unter den Taupunkt. Die Nehelbildung uher dem Lande entsteht zumeist durch 
nächtliche Wärmeausstrahlung des Bodens und dadurch bedingter Abkiihlung dei 
auflagernden Luft, über Wasserflächen umgekehrt zumeist durch einen Tempo™ 
ratiiruberschuss des Wassers gegenüber der auf lagernden Luft Die Ursache 
der Kondensation des W^asserdampfes findet sich an der Lidoberflaclie selbst, es 


1) Instruktiv ist dio Diskussion, dio sich an Scotts oten citierto Abhandlung ansehloss Siühe t^uait 
Joum B Met Soc XIX 1893 pag 233 etc Ferner Scott m derselben Zeitschr Okt 1891 Vol XX 
pag 253 Jan 1896 Yol XXII pag 41 Merkwürdige Neholbä-nko Ebenda Vol IX pag 110 u 111 Syraons, 
Met Mag Febr 1892 S 1 Bucchich, Nebel bei Bora, Met Z I S 231 Übei Nobel m dor Ostsee 
Deutsche Met. Z I 1884 S 374 und Wild, Rep f Mot YIII Nr 6 E Meyor, Dor Nobel in Doutsoh- 
land, insbesondere an den deutschen Kilsten Annalen der Hydrographie April 1888 

2) M Möller mochte alleidings eine Veischiedenartigkeit aneikannt Missen, die wir ahor nickt /ii- 
gestehen können Met Z 1892 S 410 
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entstehen dadurck dem Eoden anflagernde oder in geringer Hölie über demselben 
schwebende Wolkenschicbten. Die Nebel- oder Wolkenbildung in den höheren 
Luftschichten dagegen hat ihre Ursache zumeist in der aufsteigenden Bewegung 
feuchter Luft, also in einer dynamischen Abkühlung derselben, alle mächtigeren 
massigeren Wolkenbildungen verdanken dieser Ursache ihre Entstehung. Hier 
vermag man allerdings einen kleinen Unterschied zwischen den Bodennebeln und 
derartigen Wolkenbildungen, abgesehen von den Uormunterschieden derselben, auf- 
zustellen. Die erstere Niederschlags form besteht ziemlich konstant stets aus den- 
selben Nebelteilchen, die sich vermehren oder vermindern, je nachdem der Nebel 
dichter wird oder sich wieder auf löst, die sich aber doch in einem gewissen Huhe- 
zustande befinden. Nebelbildung setzt zumeist Windstille voraus. Anders die 
Wolken in einer aufsteigenden Luftmasse, namentlich jene Wolken, die einer ge- 
zwungenen aufsteigenden Bewegung der Luft an Bergwänden und G-ipfeln ihre Ent- 
stehung verdanken. Dieselben bestehen stets aus anderen Wolkenteilchen, die sich 
an einer bestimmten Stelle im Luftstrome immer neu bilden, ausserhalb dieser 
Stelle aber wieder in unsichtbaren Wasserdampf übergehen. Auf diese Wolken 
passt Doves Ausspruch: „Eine Wolke ist nichts Fertiges, sie ist kein Produkt, 
sondern ein Prozess, sie besteht nur, indem sie entsteht und vergeht. Niemand 
wird die weisse Schaumstelle in einem hellen Gebirgsbach von der Höhe gesehen 
für etwas festes, auf dem Boden liegendes halten. Und ist die Wolke, die den 
Gipfel des Berges umhüllt, etwas anderes? Der Stein ist der Berg, der Bach die 
Luft, der Schaum die Wolke.“ 

Den mit der Gebirgsnatur vertrauten Wanderer, sagt E. Schmid, verwundert 
es nicht, in einer Wolke, die auf der Berghöhe zu ruhen scheint, dieselbe Be- 
wegung wie in der übrigen Atmosphäre wiederzufinden, je dichter die Wolke aussah, 
desto lebhafteres Neheltreiben erwartet er. 

Im allgemeinen bezeichnet eine Wolke nur eine Stelle in der Atmosphäre, 
wo der Wasserdampf durch Abkühlung die flüssige (oder feste) Form annimmt, 
■eine Kondensationsstelle. Sie ist aber nicht als ein fertiges Gebilde anzusehen, 
das stets aus denselben Teilchen besteht. Eine Wolke ist, selbst wenn sie mit 
dem Winde, zieht d. h. im Luftstrom wie ein fester Gegenstand schwimmt, stets in Yer- 
änderung, in Umbildung, Neubildung oder teilweiser Auflösung begriffen. Dass 
die Kondensation des Wasserdampfes im Luftraum zumeist so lokalisiert auftritt 
und die Wolken zumeist so scharfe Umrisse haben, hat, von den Haufenwolken 
abgesehen, stets meine Verwunderung erregt und ein so scharfsinniger Naturforscher, 
wie Otto Yolger, hat denselben Gedanken ausgesprochen.^) 

Das Schweben der Wolken, das man früher nicht anders erklären zu 
können glaubte, als durch die Annahme, die Wolken beständen aus Wasserbläscheu, 
erklärt sich erstlich durch das ausserordentlich langsame Fallen des feinen Wasser- 


1) Von den Meer- (und Flriss-)Nel36la abgesehien. , die sicli iDilden, -wenn Iralte Luft über %YErmLeres 
Wasser atreiclit. 

®)Dove, Über das Gewitter. Pogg. Ann. B. 13. S. 420. Älmlicli sagt J- He rsebel: ,, Wenn eine WoHe 
nicht regnet, so befindet sie sich, stets im Prozess des Entstehens von. unten und der Auflösnng von oben. Eine Wölbe 
scheint im allgemeinen bloss die sichtbare Form eines Luftraumes zn sein , in welchem gewisse Prozesse für 
einen Moment im Gleichgewicht sind, und alle Partikel im Stadium der Bewegung nach aufwärts. Some letztere 
aufhört, fallen die Partikel, der Regen beginnt“ (oder die Wolke löst sieh auf). 

Verwundern müssen wir uns, dass überhaupt Wolken in Selbständigkeit auftreten. Wärmere und 
kühlere Schwaden erhalten sich ungemischt , deren Begrenzungen werden durch Wolkenbildung sichtbar. Otto 
Volger, Eine Einleitung in die Entwickelungsgesehichte der Wolken. Gaea 1890. S. 05. Enthält gute Be- 
merkungen und Beobachtungen über Wolkenhilduug und Wolkenformen. 
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Staubes (oder gerader Eisnadeln), aus dem die Wolke besteht, das schon auf S 262 
erläutert woiden ist, z-wreitens durch die nur schemhare Beständigkeit der Wolke 
und der Wolkenbestandteile, von der eben die Eede war, und noch diittens dadurch, 
dass die meisten und massigsten Wolken einer aufsteigenden Luftbewegung ihie 
Entstehung verdanken, und die Wolken teilchen deshalb von derselben getragen, 
ja in die Hohe geführt werden Um Wassertröpfchen von ca 0-02 mm Durch- 
messer schwebend zu eihalten, genügt eine aufsteigende Bewegung der Luft von 
wenig mehr als 1 cm Geschwindigkeit pio Sekunde, also eine ganz unmerkliche 
vertikale Geschwindigkeitskomponente des Windes i) 


B Elassiflkation der Wolken Unterscheidung dei Wolken nach 
ihren Eormen Bei der ausserordentlichen Mannigfaltigkeit der Wolkenfoimen, 
der Veränderlichkeit und fast steten Umbildung derselben, ist es begreiflich, dass 
man erst in neuerer Zeit dazu gelangte, sich über einige Haupttypen derselben 
und deren Bezeichnung zu einigen und für dieselben fixe Benennungen einzufuhren 
Del erste, der das versucht hat, soll der bekannte französische Naturforscher 


ODie Beantwortuag der Präge, wie gross die «fsteigende Luftbeu egung sein muss, um Eegeiitrünfan 

sohvebeud zu erUulten oder sogar mit sioir in die Hoho /u liihieii. oi- 
scheint wegen später folgenden Darlegungen von erheWichem Inteiesse 

mehr unf Beochleuu.gurig der P.Hlbe„eguiig duieli den Luftwiderstand 

L t j aufgebobeu. bis derselbe gleich dem Oowicht des Koipeis wird. woi,uif dann die Gosclnvmdig- 

keit des Falles eine gleicMonuige viid ' ° 

Auf Veraulassuug von Kewtou wurden schon 171U und 1719 lu der St Pauls-Katbodialo in London 
uliTd"“ Tf i'" OlasLugeln vea 6 Zoll Dniohmessei angoetellt Loomis berechnete diese Veisuobe 
uro ud Luftwiderstand (hier in inetnsobe Masse verwandelt) E. in ömnimen. wenn v in Meter 

p 0 Selcunde, d Durclunesser der Kugel ui Centimetei angegeben Aviid (Silliman Journ Yol XVIII isni) 

E. = 0 0O28Gv2d2s, 

^vo s die Dielite doi Luft iin Veiliitltnis 7ar normalen Dielite bei 0» und TCO min Druck 

eine ""^Canovetti ergaben als Luftiudeietand gegen 

ne Pläobe von Igm bei T = lm, lesp 72 and 80 Gramm (Nature Vol 01 S 107. vom SO Nov 189')) Du, 
ers^e e Versuche weniger e.nwurfsfrei sein sollen, nehmen wir im Mittel 7Ö Gramm pro Quadratmeter Aus 

«b;«: ReluHat utenZ^^^^^ ” 

sehwebond e.balten werden, so muss dei Widerstand, den die aiit- 
wmht bstrttrt s®“ Ml entgegensetzt, dem Gewicht der Kugel geiade gleiebkonimen Diese« Ge- 

6?38S und ; 1 t ■ Wassei). ihr eine Kugel vom Durchmesser von 1cm 

beaeKhnet “ ®®™"* ä'® Gl«>«»vng, wenn v' die luitische Geschwindigbeit 

0 0029v'3d2s =0 5338 d^S 

Somit V — 13 44 |/-^^ für W^sertiopfon also 13 li J|/-i, fnr Eiskugeln (Hagel kouiei, S = 0 s(> gesetzt wpgom 

Luftgehalt) wird v' =12 4C |/ ~ . 

In der bTälie der ErdoTjerfläclie wo s = 1 erhalt man i B 
Für kleine Regentropfen d = 2 mm, v' = 6 m, 

„ sehr grosse Tropfen hei Platziegen d = 5 mm, v' = 0 5 ni, 

,, grösste Tropfen d = 7 mm, v' = ll 2 m 

wl? wm sm Gescbwindrgkeit erhalten die Tropfen gerade schwebend Kleinste Eegoii- 

tau! u T ^ r B®“®“®®“’ OOSSmm Durchmesser werden sehen hei wemger als 1 2 m schwohend ei- 
lten. Da aber der Lnftwideistand füi kleinere FUohen oder Körper (relativ) erheblich bedentendei ist als für 

rrokrsthti :: ai« wolkenteuohen. wo die frhbe: m« 

von Stokes nohtiger li Anvfendnng kommt, die Heinere Qesehwmdigkeiten giebt 

»,T..u “ Bagelkom von 1 cm Durchmesser wird von einer aufsteigenden Luftbewogung von 12 5 m schwebend 

erhalten in dei ^ SOOOm aber, wo b= 520 ca . bedaif es einer solchen von 12^6 = ”1 m 

Dmick Wmddruck (gleich. 12 Proz dos Quadrates dei Windgesiiliwlndigkeit 
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Lamarck gewesen sein, dessen „Wolkenspezies“ aber keine Beachtung gefunden 
haben. Um so grössere Bedeutung hat der spätere Versuch von Luke Howard 
(geh. zu London 1772) erlangt; alle späteren Bemühungen, zu einer schärferen 
Unterscheidung der Wolkenformen und einer einheitlichen Benennung derselben 
zu gelangen, knüpfen an Howards Terminologie an. Er hat hei der Unterscheidung 
der wesentlichsten Wolkenbildungen und der Wahl der (lateinischen) Namen der- 
selben einen so glücklichen Griff gethan, dass dieselben noch heute Geltung be- 
halten haben. Dabei hat es sich gezeigt, dass seinen drei Haiipttypen der Wolken- 
formen auch eine genetische und physikalische Bedeutung zukommt. 

Luke Howard hat drei Hauptformen von Wolken aufgestellt: 1. die Federwolke 
oder der Cirrus, leichte weisse fadenförmige oder faserige Wolken, 2. die Haufen - 
wolke, oder der Cumulus, dunkle dichte Wolken von oben abgerundeten Formen, 
3. die Schichtwolke oder der Stratus. Indem diese drei Haupttypen ineinander 
übergehen und sich verbinden, entstehen die abgeleiteten Formen: Cirro-Stratus,. 
Girr 0 - Cumulus, Cumulo-Stratus und Nimbus (dunkles Wolkengemenge, aus welchem, 
Kegen fällt). Die Cirrusformen sind im allgemeinen Eiswolken, die Cumulusformen- 
Wasserwolken, die Stratusformen das eine oder andere je nach Höhe und Jahreszeit. 

Mit grossem Scharfblick hat Howard mit seinen "Wolkentypen auch die 
wesentlichsten Entstehungsarten der Wolken charakterisiert, wie ans dem folgenden 
hervorgehen . wird. 

Die Fortschritte der Meteorologie in den letzten Jahrzehnten haben es wün- 
schenswert gemacht, eine etwas grössere Zahl von Wolkentypen aufzustellen und 
sich über die Feststellung derselben und ihre Benennung zu einigen. Es ist 
hauptsächlich das Verdienst von H. Hildebrandsson (in Upsala) und E. Aber- 
cromby, dass eine internationale Vereinbarung in dieser Hinsicht zustande kam 
und ein internationaler Atlas mit möglichst getreuen Abbildungen der typischen 
Wolkenformen erscheinen konnte.^) 


3) G. He 11 mann, „Neudrucke“. Nr. 3. Luke Ho^vard, On tlie modiacatioiis ef clouds. London 1803. 
Berlin 1894. Einleitung S. b. Eine sehr eingehende umfassende Darstellung der Versuche einer Klassifikation 
der Wolken von Lamarck his zum Jahre 1894 mit vergleichenden tabellarischen Gegenühoistellnngen der ver- 
schiedenen Systeme findet man hei Helm Clayton: Discussion of cloud ohservations. Cambridge 1890. l.nnals 
of Harvard College Observatory XXX. P. IV. pag. 279—331. pag. 318—321 grosse Vergleichstabellen. 

2) Pie Unzulässigkeit von Versuchen einer Wolkenklassifikation auf rein genetischer und physikalischer 
Basis, also ohne morpUvlogische Grundlage, ist schon öfter betont worden. Bei unseren mangelhaften Kenntnissen 
über die Entstehung der verschiedenen Wolkenforraen, sobald man eine grössere Zahl von Typen far die- 
selben aufstellt, würde nicht bloss keine Einigung zu erzielen sein, dio Klassifikation würde auch in betsändigem 
Flusse begriffen bleiben und damit der Zweck derselben völlig vereitelt werden. 

Man lese über Wolkenklassifikation auch das, was R. Süring in „Wissenschaftliche Luftfahrten,“ B. III, 
S. 179 etc. sagt anf Grund der Beobachtungen der Wolken im Ballon. Süring möchte drei Grundformen unter- 
scheiden: 1. Wolken des aufsteigenden Luftstromes, Cumulusformen , 2. Wolken des horizontalen Luftstromes, 
Misehungswolken, Stratus, und 3. Vereinigung beider Formen. Dazu kiinion 4. noch dio Cirrusformen. 

Die neuere Litteratur über Klassifikation der Wolken und über die Wolkenforinen in ihren verschiedenen' 
Beziehungen ist eine sehr grosse, so dass hier nur auf einige der wichtigsten Publikiitionou hingewiesen 
worden kann. 

Clement Ley in „Die moderne Meteorologie“. London 1879. Deutsch: Brauns clnveig 1882, Wolkeii- 
laid Wetterzeiehen. 

H. Hildebrandsson, Sur la Classification des nnages employde ä TObsew. Möt. tU Upsala. 1879. Mit. 
Wolkenphotographien von Osti. S. auch Quart. Journ. R. Met. Soc. XIII. 1887. S. 148. 

Hon. Ealph Abercromby, Instructions for observing clouds. With Photographs and Engravinga. 
London 1888. 

E. Abercromby, Snggestions for an intornatioual nomenclature of eloncls. Quart. Journ. XIII. pag. 15 4.. 
E. Scott, Report on cloud nomenclature presented to the intern. Met. Comitteo at Upsala. Aug. 1894. Qart^ 
Journ. XXI. 1895. S. IC. 
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Klassifikation dei Wolken 


Die zekn Wolkentjpeii, über deren Aufstellung em internationales Überein- 
kommen g'etroffen ■\^mrden ist und deren Bezeielinungen sind^)* 

Definitionen der Wolkenfoimen und Abkiiizungen ziii Bezeichnung 
derselben 

1 Cirius, Pederwolke (Ci ) Vereinzelte zarte Wolken von faserigem Ge- 
webe, fedeiartigei Form von weisser Paibe (auch Windbanme genannt) Sie sind 
oft m Banden und Bogen grosstei Kreise am Himmel angeordnet und konvei- 
gieien nach zwei Gegenpunkten des Horizontes (Polarbanden). Die nächsten Formen 
beteiligen sich oft an diesen Gebilden. 

2 Cirro-Stratus, Sclileierwolke, fedrige Schichtwolke (Ci-S.) Feiner weiss- 
hcher Wolkenschleier von fasriger Struktur, der mehr odei weniger den ganzen 
Himmel uberzieht Zuweilen entsteht er geradezu durch Vermehrung und Ver- 
filzung der Cirren In diesen Wolkenformen (1 und 2) zeigen sich oft Emge 
(Halos) um Sonne und Mond, sowie Nebensonnen Sie manifestieren dadurch ihre 
Natui als Eis wölken, d h. ibre Zusammensetzung aus feinen Eisnadeln 

3 Ci rro- Cumulus, Schäfcben-Wolke, Hackerei Sky (Ci -Cu ). Kleine ge- 
ballte oder flockenfoimige Wolkengehilde; in Gruppen, oft auch in Eeihen angeordnet 
Sie weifen keine oder nui ganz schwache Schatten 

4 Alto-Cumulus (A-Cu) Dickere Wolkenballen, weiss oder blassgiau, 

in Gl tippen odei Reihen angeordnet, oft so zusammengedrangt , dass ilire Eander 

sich berühren Sie werfen teilweise Schatten Oft erscheinen sie nach einer oder 
zwei Eichtungen reihenfoimig angeordnet 

5. Al to- b tratus, hohe Schichtwolke (A.-S). Dichter Schleier von giauei 

oder bräunlicher Faibe, der in der Nahe der Sonne oder des Mondes staikei 

leuchtet: bewirkt die Bildung von Hofen, aber nicht von Halos Diese Wolken- 
form zeigt alle Übergänge zum Ciiro- Stratus, gehört aber tiefeien Schichten an 

6 Strato-Cumulus®) (S -Cu.) Dicke Wolkenballen oder dunkle Wolken- 


XXII 1887 S 203, 252 etc, uiid. M Mol lei, Wolkoiibeoliack- 


12 pliDtographischo Wolkenbilder aul 3 Tafobi (au LieliidniolO xiut Text 


Eoma 1803 24 WclkoiLbildei auf 12 Tafeln in Liolitthuik 


W Oppen, Wolkenfoimen Met Z 
tungeu Möt Z 1892 S 402, 1893 S 175 

Die wichtigsten bildlichen. Daibtellnngen der Wolkentypen in Toxin von selhstündigen Publikationen sind 
Ph Wexlbach, Foidenropas Skyformer 12 Wolkenbilder auf 8 Tafeln mit Text Kopenhagen 1881 
Hildebrandsson, Koppen und Xeumayoi, Wolken-Atlas 10 Tafeln in Faitendruck mit Text 
Hamburg 1890 

K Singer, Wolkentafeln 
München 1892. 

Specola Vaticana Classificazione delle nnbi 
mit Text 

Atlas international des Huages. Paus, Gauthier Villars , 189() 28 Ihguien auf 11 Tafeln in 

Photo cbromotypie Text deutsch, fianzbsisck und englisch llTrce 

Illustiative Cloud forras Hydrographie Office Washington 1807 Ki 112 15 Tafeln in Uhiomotypie 

Man sehe auch das Buch des ausgezeichneten Wolkenheobaohtery K W Clement Ley Cloudl.ind, a 
study on the atructure and ctaracters of elouds London 1894 Aiis-süge in Annalen der Hydiogiaphie von 
Giosamann, Dez 1895, und Met Z von Hil debraiidsson 1895 S 81 und Litteiaturborioht S 0 
■^) Im Wortlaut nach dem citierton „Atlas inte i national“ 

2) Die grossen Sonnen- und Mondringe von einem Dnrclimesaer von ca 22°, sowie die Nebensonnen voi- 
danken der Brechung und Spiegelung- des Lichtes an Eisnadeln ihre Entstehung, whhiend die kleinen Rin-ro, 
die man meist Hofe nennt, eine Beugungseisehemung sind, von den feinen Wasseitropfchen verursacht, ml 
denen die tieferen Wolken bestehen An ihiem optischen Verhalten lassen sich derait Eis- und Wasserwolkeii 
unterscheiden 

s) Howards Cumulo-Stratus ist von der internationalen Kommission m Strato- Cumulus und Cumulo- 
Nimbus gespalten iiorden Aberciomby charakterisiert den Strato-Cumulus so* Wolkenschicht, nicht flach 




Cirrus (Federwolke). 

Nacli einer Photographie von A. Angot Paris, 8. Mai 1893. 




Cirro- Stratus und Cirro- Cumulus. 

ISTach einer photograpliisclien Aufnahme des Observatoriums zu Batavia. 





Haiifenwolke (Cumulus, schon in Gumulo-Nimhus übergehend, lässt im Yorüberzielien nach NE einige Tropfen fallen). 
Aufgenommen von A. Angot zu Paris, 11. Jixni 1893, 2^' 43"^ nachmittags. 
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Wülste, die häufig* den ganzen Himmel bedecken, namentlich im Winter, und ihm 
zuweilen ein wogenförmiges Aussehen geben. Die Mächtigkeit einer Strato-Cumulus- 
schicht ist im allgemeinen nicht sehr beträchtlich und es bricht häufig das Blau 
des Himmels durch. Alle Übergänge zum Alto-Stratus; vom Nimbus unterschieden 
durch das ballen- und walzenförmige Aussehen, sowie durch das Fehlen des Regens. 

7. Nimbus, Regenwolke (N.). Eine dicke Schicht dunkler formloser Wolken 
mit zerfetzten Rändern, aus welchen zumeist Regen oder Schnee fällt. In den 
Lücken dieser Wolkendecke bemerkt man fast immer über derselben eine Schicht 
von Alto-Stratus oder Cirro-Stratus. Wenn diese Wolkenschicht in Fetzen zerreisst 
oder unter ihr niedrigere lose kleine Wolken dahineilen, so ist dies der Fracto- 
Nimbns („Send“ der Seeleute). 

8. Cumulus, Haufen wolke (Cu.). Dicke, zuweilen sehr mächtige Wolken, 
die oben abgerundete Formen haben, vielfach in runden Kuppen turmartig empor- 
quellen, unten aber horizontal begrenzt sind. Die von der Sonne beschienenen 
Flächen erscheinen weiss und von blendender Helle, die beschatteten Seiten und 
die Basis nimmt meist eine dunkelblaue Farbe an. 

Der eigentliche Cumulus ist oben und unten scharf begrenzt, wird er aber 
durch heftige Winde zerrissen, so geht er in Fracto-Cumuliis über. ^) 

9. Cumulü-Nimbns, Gewitterwolke (Cu.-N.). Gewaltige Wolkenmassen, die, 
von der Cumulusform ausgehend, sich in Gestalt von Bergen (oft mächtige Schnee- 
gehirge vortäuschend), Türmen etc. erheben und im allgemeinen in der Höhe sich 
mit einem Cirro-Stratusschirm bedecken, während sie nach unten in nimbusartige 
Wolkenmassen übergehen. Aus ihrer unteren Scliiclit gehen gewöhnlich lokale 
Regen-, Hagel- oder Graupelschauer nieder. Die oberen Ränder haben entweder 
kompakte Oumulnsformen und bilden mächtige Köpfe, oder sie gehen in cirrusartige 
Bildungen über. 

Die Front weit ausgedehnter Gewitterwolken zieht nicht selten in Form eines 
weit ausgedehnten Bogens vom Horizont herauf. 

10. Stratus (S.). Gehobene Nebel in wagerechter Seliichtung. 

Die Cirro-Cumiili, Strato-Cumuli (Roll-Cumuli), zuweilen auch andere Formen, 
bieten zuweilen das Bild regelmässiger paralleler Streifen in gleichem Abstande 
gleich den Wellen an der Oberfläche des Wassers dar und werden dann als 
Wogenwolken bezeichnet^) 

Bei der ausserordentlichen Mannigfaltigkeit der Wolkenformen, deren viele sich 
häufig auch zugleich am Himmel zeigen und bei den vielen Übergängen der Formen 
in einander, wird man nicht erwarten dürfen, in jedem gegebenen Falle die beobach- 
teten Wolken mit Sicherheit in eine der obigen Typen einreilien zu können. 

genug, um reiner Stratus genannt zu iverden und dock mit zu unregelmässigen und -wenig omporragenden Er- 
liokungon -verseken, um Cnmulus genannt -werden, zn können. — Eine seköne Pliotograpkie eines Strato-Cumnlus 
zur See mit durehtrockenden divergierenden Sonnenstrahlen (Wasserziohen der Sonne, ini südlichen Pacific ,,rope,s 
of Maui“ genannt) findet sieh als Titelblatt in Ab ercrombys Buck: Seas and Sldes in niany latitndes. London 
1888, das viele für die Wolkonlekre wichtige Beobachtungen entkillt. 

q Eine seltenere Form ist der umgekehrte Cumulus, Mammato-Cumulus, auch Fe-stoii-Cloud, bei welch fjr 
die balbkugeligen Eervorragnngeii aus der Wolkendecke nach unten, gekehrt sind. Aborcroinby orldürt 
wohl mit Eoclit diese Wolkenbildung dadurch, dass die aufsteigende Luftbewogung , welche einen Eiodorseklag 
mit unten korizontaler Basis und kugeligen Hervorragungen oben erzeugt hat (den Cumulns), plötzlich aufkört. 
Die Wolkenteilcken beginnen zu fallen, und kilden nun den. umgekehrten Cumulns (s. Nature, klay 24th. 188;} 
und Q-aarterly Journ. R. Met. S. XIII. S. 144). Ick habe diese WolkenCorm im Sonnuor bei sich auflösenden 
oder nickt zum Ausbruch gelangenden Gewittern einigemalo beobachtet. 

'q Erklärung folgt spiitsr. 
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Die Enthtelimig der Wolkeiifoimen 


Den Pimzipien, die dei mteiiiatioiidloii Klassifikation dei Wolken zu G-iunde liegen, hat 
H Hildekrands son in folgenden Worten einen kmzen Maien Ausdmck gegeben 

Die internationale Klassifikation ist sein einfach In der Sitzung des pei man eilten Meteoro- 
logischen Komitees 1885 (Paris) Tvmde von Clement Key, Biito Cape 11 o und mii vorgeschlagen^ 
dass man bei gewöhnlichen Wolkenbeobaclitungen nm hohe und niediige Wolken imtei scheiden 
sollte Es zeigte sich ahei sofoit, dass zwei Etagen nicht genügen; Abeiciomby und ich haben 
daher drei vorgesehlageii und m Jedei Etage gehallte und geschichtete Formen gctiennt So eiliielten 
wir aussei den reinen Cnii 

Hohe Wolken Cnio-Stiatus und Ciiio-Cumulus 
MittelholiP Wolken Stiatus und Alto- Cumulus, 

Niediige Wolken Nimbus und Strato -Cumulus 

Diese Poiinen treten hei den grossen allgemeinen Bewegungen dei Atinosphaie aut 
Daneben haben wii die sozusagen mehi lokalen Wolkenfoi men ausgeschieden 1 Die im auf- 
steigenden Luftstrom gebildeten Cumuli, die sich zuweilen zu Cumulo-Nimbi auttuimen und Regen- 
schauei und Grewitter billigen, und 2 die Austullmigen in den niediigsten Schichten odei alle Foimeii 
Ton Nehelwolken und Stiatus 

Eber die Namen kann man sti eiten (sic sind den schon so veibieitcten und ciiigehm gelten 
Howardschen Bezeichnungen nachgebildet), abei die Foimen muss man zugeben Die Etagen smd 
in der Natm nicht durch Zwisclieniaume von einandei geschieden, im Gegenteile gehen sie allmählich 
in einander ubei Desgleichen gieht es zahllose Ilbei gange zwischen gehallten und geschichteten 
Foimen Man muss abei stets, wie Goethe von dei Klassifikation Ho wai ds sagt, „die ITntei- 
bchiede fest im Auge behalten und sich nicht irre machen lassen, wenn gewisse schwankende Ei- 
scheinnngen Vorkommen, man uhc sieh vielmehi , dieselben aut die Ilauptiubiiken zuiuckzufuhien “ 
(Met Z 1893 Litteraturbencbt S 45) Man beachte auch, was Hildeb i an dss o n voihei sagt ubei 
Nimbus- und Stiatustoimen 

C Das Entstehen der Wolkenformen. Übei die Entstellung oder nbei die 
Vorgänge bei der Bildung der veisclnedenen Wolkenarten sind wir vielfach noch im 
unklaren, wenn wir auch im allgemeinen wissen, dass Wolken dort entstehen, wo 
feuchte Luft abgekuhlt wiid, oder der Wasserdampf einer waimen feuchten Schicht 
m kältere Luftschichten diffundiert. 

1 Am klaisten ist dei Bildungsvoigang bei den Cumuluswolken Dieselben entstehen duich 
die dynamische Abkühlung fici aufsteigender feuchter Luit, die duich giusseie Waimo und Dampt- 
gehalt einen Auftrieb hat und in mehr odei minder (wenigstens relativ) luliende höhere Luitschichteu 
emdiingt Dabei entstehen die abgeiundeten tiauhigen Formen der oberen Partien dei Hautcnwolkeii 
Del von den Lokomotiven ausj^cstossene Dampf zeigt die gleiche Ballcnfoim Dahci zeigen die 
maclitigeien Oumuluswolken eine staikc inncie Bewegung, eine stetige Pormvoiancleiung, ein Aut- 
quellen und Aufblähen, Voi seines seii nouei Kopfe und turmaitigen Aufbau Die Kiatt, welche die 
feuchte Luft so eiieigisch in die Hoho tieibt, ist die latente Warme des in dei Wolke koudonsioiten 
Wasserdamptes, zuweilen vielleicht auch, wie v Bezold liervorhebtD» das plutzhdie Eistaiien der 
ubeikaltcten Wasseitcilchen, also die plötzlich Irei weidende Flussigkeitswaime, wenn die Cumulus- 
büdung sehr giosse Hohen erreicht hat 

Die Hciufenwolken eihehen sich uhci oinci hoiizoiitalen Basis Diese ebene Grundfläche bc- 
zeiclmet die Hohe, in welchei die aufstcigendcn Luftmassen gerade bis zum Taupunkt sitli abgekühlt 
haben, dieselbe wird von dem Grade dei Sättigung dei Luit mit WasseicUmpl bedingt An ein und 
demselben Tage befindet sich deshalb die Basis allei sich bildenden Cumuli sein nahe in gleicher Hohe 
Je tiockener die Luft, desto liohei hegt die Basis dei Haufenwolken 

Die Bildung von mächtigen Ilaufenwolken in höheren Schichten dei Atmosphüie iniolge von 
ullgemeinen Bewegungsznstüiidcn hat Suring auf cinei Ballonfahrt beobachtet ^) 

Die Form dei Haufenwolken beweist, dass dieselbe ein Produkt dci Eikaltung der aiitsteigcu- 
den Luft in ibrer ganzen Masse ist, nicht etwa eine Folge der Mischung dei seihen mit den höheren 
kalten Luftschichten In diesem Falle mussten hohle glockenförmige Wolkenfoimen entstehen, wählend 
die Haufenwolken gerade die dichtesten und massigsten Wolkenfoimen sind Es können allei- 
dmgs auch Mischungsformen an den ausseien Randein dei Cumuli Vorkommen, wo duich dann be- 
sondere Wolkeiiformen sich an dieselben ansetzen können 

Cumuluswolken entstehen zuweilen ubei Branden (namentlich auch über den grossen Gras- 
hi and en wählend dei Tiockenzeit im Innein des ti opisehen Afrika), sowie in giossci Machtigkeabei vul- 
kanischen Aushruchen Im letztei eil Falle stammt der emporgefuhite Wassei dampf zumeist ans dem 


DW v. Bezold, Ühei Wolkenbildung Beilin 1894 (Paetel ) Iru Nachfulgeiideii zuweilen henut/t. 
Und Thermodynamk dei Atmosphäre IV 

2) Met Z 1900 S 177 Interessante Beschreibung durch die allgemeine Lultheivegung erzougtoi Cumuli 

3) Die Umwandlung der Cunmluskopfo durch den Wind liahen Koppen (Met Z 1887. S 258) und 
M Möllei (Met Z 1890 S 220) verfolgt — Helm Clay ton behandelt in dem. schon, oitierten Weiko, Kap VL, 
Auch die Bildung der Wolken, und gieht sehr instruktive Beobachtungen und Erorteiungen. 
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Vulkanlierde selbst, im ersteren ist es der atmospliärisclie Wasserdampf, der mit der erhitzten Luft 
aufsteig-t und dabei abkiihlt. i) 

Die häufige Bildung von Cumuluswolken an und über Berggipfeln infolge der tagsüber (frei) 
an den Berghängen aufsteigenden Luft (aufsteigender Thalwind) wird später noch erörtert werden. 

2. Erfolgt das Aufsteigen der Luft gezwungen, indem ein feuchter Luftstrom über einen Gebirgs- 
kamm hinwegweht, so entstehen zumeist Schichtwolken, die den oberen Teil des Gebirges zuweilen 
gleichmässig einhüllen und wasserfallartig auf der Leeseite herabfallen, und dort in einer gewissen Höhe 
infolge der dynamischen Erwärmung der herabsinkeiiden Luft sich wieder auflösen (Tafeltuch auf 
dem Tafelberg bei , heftigen SE- und ISfW-Winden^)), zuweilen aber erst in einigem Abstand in der 
Höhe sich bilden.®) Diese Wolkenschicliten (passive Wolken nennt sie Möller) können eine grosse 
Mächtigkeit erlangen, gelegentlich doch auch Cumulusköpfe aufsetzen, wo infolge der frei werdenden 
Dampfwärme die Luft örtlich einen selbständigen Auftrieb erhält. . 

Seihst wenn der Wind von der glatten See her gegen ein flaches Ufer weht, können in manchen 
Fällen über dem Lande sich Wolken bilden, indem der Wind nach oben abgelenkt wird durch die 
Verzögerung, welche seine unteren Schichten durch die stärkere Leibung über dem Lande erfahren. 

Die verschiedenen Formen der Schichtwolken (Stratnsfonnen) haben wohl recht verschiedenen 
Ursprung. In vielen Fällen ist die Erkaltung feuchter Luft an oder in der Nähe des Erdbodens 
durch die Wärmeausstrahlung des Bodens hei Nacht und im Winter die Ursache der Bildung von 
Schichtwolken (Nebel, gehobener Nebel), ln kalten Winternächten, auch im Sommer hei feuchter 
Luft nach rascher Aufklärung und starker Wärmestrahlung, bilden sich nachts zuweilen auch Schicht- 
wolken in grosser Höhe, die rasch, den ganzen Himmel bedecken."^) Wahrscheinlich sind dann die 
höheren Schichten darüber sehr trocken und diatherman. Es kann vielleicht auch zuweilen Vorkommen, 
dass hei rasch sinkendem Luftdruck die Luftschichten sich nach oben ausdehnen und dabei erkalten, 
so dass sie, wenn in der Höhe gesättigt feucht, eine hohe Schichtwolke bilden- (J. Herschels 
Barometric ibg.) 

Auch das zuweilen rasche Anwachsen der Cumuli am Abend und in der Nacht führt wohl mit 
vollem Eecht Clayton auf die Wärmeausstrahlung an der oberen Begrenzung der Wolken zurück. 

In vielen Fällen wird durch die Mischung verschieden temperierter Luftschichten an den Grenz- 
flächen übereinander wehender Luftströmungen eine Verdichtung des Wasserdampfes in Form von 
Schichtwolken eintreten. Es können dabei aber auch mannigfache Wolkenformen, aber stets leichterer 
Natur, entstehen. Die Kondensationsvorgänge bei solchen Mischungen hat v. Bez old einer eingehenden 
Untersuchung unterzogen, auf die schon hingewiesen worden ist Dieselben hängen ganz von deu 
Mischungsverhältnissen ab, die natürlich häufig wechseln und sich ändern, sodass die dadurch ent- 
standenen Wolken über grosse Flächen hin leicht vergänglicher und nach Form und Dichte variabler 
Natur sein können. 

3. Die bemerkenswertesten Wolkenformen, die hier an gereiht werden müssen, sind die sogenann- 
ten Wolkenwogen. 


1) Über Wollcenhildnng hoi Bränden siehe Eaton in Science XXI. pag. 346 und Met. Z. 1893. S. 438. 
Dann k. Do C. Ward in Science. Vol V. pag. GO. Jan. 1897. Mit guten Abbildungen. Ich habe selbst an 
einem feuchten Apriltag über einem entfernten Brand in der Höhe weisae Cumuluswolken sich bilden sehen, 
die mit dem Winde eine Weile fortzogen. S. darüber auch Elögel in Met. Z. XXXT, 1900. S. 179. Bei 
vulkanischen Ausbrüchen sind mächtige Cumnlushildungen , die sich seihst in Eegengüssen uni Gewittern ent- 
laden, eine gewöhnliche Er-scheinung. Bei dom Ausbruch des Mauna Loa auf Hawaii 1886/87 zeigte sich genau 
über der Linie des Lavastroms vom Gipfel bis zum Meoresufer herab eine stationäre dunkle Wolke, die tagelang ohne 
Änderung sich erhielt. In diesem Ealle (und dem nächsten) war es zumeist der atmosphärische Wasserdampf, 
der mit der erhitzten Luft aufstieg und von den Seiten herbeistromte. Eine ähnliche Wolke bildet sich über 
dem Feuerseo des Kiläuea. Bei der Eruption 1868 beobachtete sie E. S. Bis hop aus 230 km Entfernung (in 
Laliaina). Die Höhe der Wolke ergab sich zu 11.3 km. Dieser Cumulus war von fortwährenden Blitzen er- 
leuchtet, die schon gleich nach Sonnenuntergang sichtbar wurden. (Science- Vol IX. 1887. pag. 206.) Von 
der Cumuluswolke , die sich in grösserer Höhe über dem Feuerherd des Kilauea bildet , findet sich eine Ab- 
bildung in ,, Himmel und Erde.“ YIII. Jahrgang. 1895. S. 50. 

2) Abbildung iiiHersehel, Metoorology und in Hann; Allgemeine Erdkunde. V. Aiifl. I. B. S. 181 . 

3) A. Mascari giebt Abbildungen solcher Wolken über dem Gipfel des Ätna mehr als 1 km über dem- 
selben, in 4500--5000m. Ciel et Terre. No. 20 vom 16. Dezember 1897. Die von Eebeur-Paschwitz ab- 
gebildeten merkwürdigen Wolkenliniiben über dem Gipfel des Pic de Teyde sind wohl auf eine andere Ursache 
zurückzuführen (Met. Z. 1893. S. 429), sowie auch die von E. H aumann über dem h'usijama beobachtete ähn- 
liche Wolke. Jahresbericht der Geographischen Gesellschaft in München. 1887. S. 109 etc. (Fujisan). 

U J. Herschel citiert folgende Beobachtung vom 19. April 1827 nachts: Der Himmel war bis lö'^/^h 
Steinzeit vollkommen klar und es herrschte absolute Windstille. Da begann sich in einer höheren Luftschicht 
am Östlichen Himmel ein Stratus zu bilden und in 8 Minuten war derselbe bis zum westlichen Horizont fort- 
geschritten und hatte den ganzen Himmel eingenommen. Es blieb dabei windstill. Die Geschwindigkeit de.s 
Portschreitens des Wolkenrandes von E nach W, der Sonne folgend, konnte nicht kleiner als 130 m pro Sekunde 
sein (Stratusbildung durch Wärmeausstrahlung, in höheren Schichten), S. auch Helm Clayton 1. c. S. 390- 
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Die Entstehung der Wolken foi men 


Helmlioltz hat (1889) nachgewiesen D, dass, wenn emo leiclitei e (waimeie) Luttstiomung ubei 
eine dichteie (kalteie) m giossei Ausdehnung hiiiwegsti eicht, in letzteiei Wellenbewegungen emtreteii 
können, analog den Was serw eilen bei stark bevvegtei Luit Nui sind che entspi eckenden Luitwellen 
wegen dei viel geiingeren Dichtigkeitsuntei schiede viel Uiigei als die Wahsei wellen Wassei wellen 

von 1 in Hohe entsprechen hei einer Teinpeiatuidilfeieiiz von 10° Liiftwellen von 2 5 km Lan«e 

solche von 5—10 m Luttwellen von 15— 30 km Wenn dabei zwei entgegengesetzt gencbtete Lult- 
stiomungen ubei einander wehen, so kann es voikomraeii, dass die oheie (Tienzflaclie derselben sich 
111 eine Flache mit Wellenbeigen und Wellentlialeiii \ou Hmideiten \on Metern Lange verwandelt 
Wenn dann die unteie Schicht mit Wassei dampf gesättigt ist, so wird die in den Wellenbei o-on oq- 
hoheiie und dabei abkuhlende Luft ibien Wasseidampt kondonsieien und parallele Wolkeiila<?oii 
odei Wolkenwulste bilden Auf solche Weise können sich lasch uhei das ganze Firmament hm 
lange paiallele Wolkcnsti eiten bilden „Wiid an iigend emei Stelle dei Tieiinungsschiclit noch cm 
ähnliches Wellensy&tem aus aiideiei Richtung eizeugt, so weiden die beieits gebildeten Wolkenstreifeii 
duich dieses zweite System abeimals geteilt und die ganze Wolkenschicht zei fallt in lauteiiformige 
Gebilde, es entstehen die sog Schatelieii odei Lammerwolken ‘‘ Besitzen diese, duicli rautenförmige 
Teilung 111 mittleren Hohen von 3 5 km eiitstaiideiien Wolkenballen ziemlich viel Masse und eiinnern an 
hochschwebeiide Hautenwolken, so weiden sie Alto -Cumuli voistellen, sind sie sein zait und schweben 
in hohen Regionen, so weiden sie als Ciiro-CWuh hezeiclinet weiden^) (v Bezold) 

Solche Yorgclnge weiden sich zumeist in mittleien und grossen Hohen dei Atmosphaie alispielen^) 
Bei Ballonfahrten hat man in letzte! Zeit mehifach die den II elmh oltz sehen Wogenwolken 
zu iriunde liegenden atmosphärischen A'^organge beobachten können Besondeis Icliiieicli wai in 
dieser Beziehung die (bayensche) Ballonfahrt am 7 Roveraber 1896 Uhei dei Erde lag eine luliende 
kalte Luftscliic'ht von einer Temperatur von 2 7° Hai ubei hin ging in 400 m Hohe eine Luflsti ommig 
mit 12 5 m Croschwiiidigkeit von W nach E, die eine Tempeiatur von 9 2° hatte Dabei zeigten sich 
über dei Eide iTcboliollen, deien 15 auf VVakm Entteiiiung kamen Die Luftwogen batten clemiiach 
eine Lange von 500 m, was ziemlich genau dei Rechnung entspiicht 

uhei tincbenheiten dei Eidoberflache Innweggelioii, können sieh stehende 
Luttwellen bi den, wie in einem Flusse, dei ubei leLigen (Lund stionit CI Abbe beobachtete 
solche stehende Luftwellen, dei cn Kamme duich Wolkenbilduiig sichtbai wurden, die sich vom Giplel 
des Gl een Mountain aut dei Insel Ascension, aiit dessen Leeseite liundeite von englischen Meilen ^el- 
tolgen hesseii, und che unter dem Eindusse des stetigen SE- Passates entstanden waien Sie vei- 
sch'vranden bei Nacht, ■wenn die Luit kuhlei und tiockenei wuide, und erschienen wiedei i egehnasSK» 
bei läge Imne ganz analoge Wolkenhildnng aut dei Insel Skye hat Stevenson bpsthri(d)en und 
allgebildet s) Auch die sog llelmwolko am Cioss Fell m Nordvcst-England ist ähnlichen Uispmngs °) 


Holniholt/, Üb('i atmospliausiho Bewegungen II Mitteilung Sit/iiiigsheuclito ilei Boihnei Akatl 
1889 S b03 

Veit in suclite die Bildung doi Schafclienwolken oxpeimeiitöll zu eilautoiii, cvoboi oi auch eloktusclie 
Wirkungen ms Spiel Inaditn, woiauf -ttii nur liiiiweisea küiiiiöii Mot Z 1886 S 38 u Buack, S. 128 

Aul Qiiiö andere Folgeiung aus doi Bild.ung von Ijuft'svogon mag liiei nocli hingovioBOii woiden Da 
die Lange doi Luttwellen inoliieie Kikmoter botiilgt, der Yoigang sich in Hohen von ein odei einigen kilo- 
motern abspielt, so viid die Wollonbildung auch von Einfluss veidea können aut die 'Windstkiko an dei Krd- 
obortläohe, unter den Wolloiitliiilern wird dieselbe voistaikt, untoi den Wellonboigon goathwächt Daiaus ei- 
klllrou sieh wolil riunclie periodische Weolisel der Windstärke und böiges Wetter irelmliolt/, Üboi atmo- 
spliiiiiselio Bonegungen (Referat m Met Z 189Ü S Sl Siehe Kassnei, Wogonuolkon und N edoiscliUge 
Ebenda 1891 S 433, und Stanliopo Eyio in „Pas Wettoi“ 1897 u 1898 ) 

Übiigons liat schon der jungeio Darwin die Streifen wölken mit den Hippie marks, den W( 3 lloiifuidien 
nii Uferaaiide, verglicken und als Bildungen zwibclion zwei verscbiedonen Luftstiotmingen /u oiklüion gosuolit 
Pioc R Soc XXXVI pag 18—43 M s auch die Abbildungen in Geograph Jouiii Juni 18‘>‘) Vaughan 
Cornish, Kumatology. pag 024 Plato I n II, und besondeis in Scottish Geogiaphical Mag Jan 1901 

4) Emden in Wiodemanus Annalen. B 62 1897 S 374, und Met Z B XXXII S 420 0 Basolun, 
Met 2 1900 S 281 Zeitschrift der Berliner Gresellschaft für Bidkunde IXXIY 1899 S lü8 
Nature XIII 1875 pag 487 und Joinn Scott Met Soc NS Vol V pag IG 
The Helm Wmd Journ B Met Soc X. 1S84 pag 267, XI p 221, u XII pag 1. Wenn ein heftige i 
Ostwind über dio Kette des Cross Fell himveht, hüllt sich dieselbe in eine ötationaie Wolke Emo zweite stetige 
Wolke, Helm Bai genannt, bildet sieh in kurzer Entternung davon aut doi Iseseito des Beiges, ofleiibai iin aut- 
feteigenden Teile einei stehenden Luftwolle, die sich hintei dein Berge aiü dessen Luvseite bildet (Abb B XII 
S 2—3) Will 3M D a VI s^hat eine ähnliche Wülkonbildung 111 den Covonnen beobaclitot Met. Z 1899 S. 12i 
Auch die von Mohoiovioic uher der Bucht lon Buecau bei Bora b obachteteii und go/eiclmetoa Wolken 
(Met Z 1889. E XXIY S 56) gehoien hierher J Heischel fuhit an, dass sich bei besondeis hettigoii SE- 
Winden, die den TaLlbeig in das Tafoltuch hüllen, ubei der Tafelbai eine soheinbai ruhige, isolierte Wolke 
bildet, die abei eine starke innere Bewegung zeigt (Meteoiology pag 96 ) Dieselbe Wolkoiibildung beobachteto 
S Friti bei heftigem Föhn (SE-Wind, der tbei das Festland von Gionland heikoniint) über Her Mitte des 
Jvigtut Fjords (Met Aarbog for 1882 11 les Colonies pag VIT-XYI folmcloucls pag XII u Pig 2-4 Reinarks 
011 the Winds, Clouds and Auroras aftei 13 yeais Observations at Jvigtut 






Nebelmeei, aufgenommen vom Mt Tamalpais (bei S Francisco) von A G Mc Adle, Direktor des Observatoriums 

Hobe der Wolkenobeiflacbe 500 m 
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4. Die Entstellung der Cirrusformen ist in einigen Fällen ganz deutlicli zu beobacliten, in 
anderen Fällen, namentlich bei den isolierten höchsten derartigen Bildungen, weniger klar oder un- 
bestimmt. Es mögen diese leichten faserigen Wolkenformen in den schon sehr wasserdampfarmen 
höchsten Luftschichten wohl auch recht verschiedenartiger Entstehung, sein. 

Am klarsten ist die Entstehung der Cirrusfasern und Cirro - Stratusdecken über beschränkten 
aber intensiven Niederschlagsherden, oberhalb der mächtigen Cumuli der aufsteigenden Luftbowogung, 
namentlich über den Gewitterwolken, wo sie fast ständig auftreten. Bei der i)arstcllnng «b-r 
fxewitterbildung wird diese Wolkenform noch spezieller behandelt werden. Hier wollen wir nur 
darauf hinweisen, dass sie einer oberhalb eines Mederschlagsherdes ausfliessenden oder ausström enden 
Luftbewegung angehört, einer Fortführung und Auflösung des Wolkenmaterials in einer trockenen 
Umgebung.!) 

Hildebrandsson stellt sich den Vorgang bei der Bildung der Gewitter-Cirren so vor: Wenn 
die Cumulusköpfe der Gewötterwolkeii in die hohen kalten trockenen Luftschichten eindringen, so 
verdampfen sie an ihrer Oberfläche und der Dampf kondensiert sich sogleich wieder in Frostnebeln, 
wie sich solche bei strenger Kälte über offenem Wasser bilden. Dieser Frostnebel fiiesst aus und 
bildet die Cirren. Die rasche Ausbreitung der Cirrusbildungen spricht aber für eine lebhafte aus- 
strömende Luftbewegung oberhalb des Mederschlagsherdes. H. Clayton berechnete selbe in einem 
Falle (nach den Messungen) zu 14 — IG m pro Sekunde. 

Ist die Luft in den höchsten Schichten ruhig, so breitet sich dieser Cirro-Stratus-Schirm mehr 
gleichmässig nach allen Seiten über dem Strato-Nimbus aus, in den meisten Fällen wird aber derselbe 
von der oben vorherrschenden Luftbewegung nach einer Seite hin weit fortgeführt, zuweilen hunderte 
von Kilometern weit, was allerdings nur eintritt, wenn derselbe ausgedehnten intensiven Meder- 
schlägen angehört. Solche Fälle bilden den Übergang zu den verbreiteten Cirrus und Cirro-Stratus- 
' Ausströmungen aus den grossen atmosphärischen Wirbeln, deren Herannahen oder seitlichen Vorüber- 
gang sie zuweilen selbst früher anzeigen, als selbst das Barometer. 

Es besteht kein wesentlicher, sondern nur ein gradueller Unterschied zwischen den Cirrus- und 
Cirro - Stratusbildungen oberhalb der Wolken lokaler Gewitterbildungen und jenen oberhalb der 
Niederschläge der grossen atmosphärischen Wirbel (Depressionen). Sie bestehen wie die letzteren 
aus Eisnadeln, sind Eiswolken, wie die in ihnen beobachteten Tneht<=‘rsch^inrngcn und die Beobach- 
tungen im Ballon bezeugen. Süring bemerkt: Ein „falscher“ C:r.-ut.s»:!i:n «. t,!:;wickelt sich direkt 
aus dem Cumulus heraus (s. Fahrt Nr. 68), die feine hellglänzende Masse unterscheidet sich von dem 
derben, traubenförmig aufquellenden Cumulus schon in der Farbe so sehr, dass kein Zweifel darüber 
bestehen kann, dass diese zarten Gebilde Eiswolken sind, die sich von dem überkalteten Cumulus 
loslösen. (Wissenschaftliche Luftfahrten. B. III und B. 11. Fahrtbeschreibungen Nr. 36 u. 68.) 

Allerdings treten sie öfter in geringeren Höhen auf, als die Cirrusbildungen der grossen atmo- 
sphärischen Strömungen, erreichen aber nicht selten auch die gleiche Höhe. Es lässt sich deshalb eine 
Abgrenzung und prinzipielle Unterscheidung zweier Gattungen von Cirren nicht festhalten. Deshalb 
halte ich (lic Bezeichnung der Gewitter-CiiTen als „falsche Cirren“ (faux cirrus) für unzutreffend und 
irreführend. 


!) Wülil mit Eecht hat man gesagt, dass Wülken mit faserigen Kontonren absteigenden Lnftbewegungen 
und, Kic-h auflöHOndeii Niederschlägen angehören, dagegen jene mit runden Kontonren aufsteigenden Bewegungen. 
8. auch Mühorovieiü in Mot. Z. 1892, S. 149. Auch hier möchte ich auf 0. Volgera Artikel in Gaea, 1890, 
pag. (»5, lunwoison, wo die Cirrusbildung gut geschildert ist (pag. 74). Auch die Einteilung der Wolkenformen 
in „Schwundlormen“ und ,, Schwallformen“ hat manches für sieh,* und Möller hat ja den Gedanken weiter 
ausgeführt. 

iii) Met. Z. 1887. S. 255. Sioho auch C. d’Espiennes in Ciel et Terre und „Das Wetter.“ 1885. 
I. S. 102. 

») Ich befinde mich auch da in Übereinstimmung mit Herrn Durand Grdville (Theorie de la grelo. 
llovxie sdentiliquG 1894. II. pag. 457) , auf dessen beachtenswerte Ausführungen ich verweisen möchte. Man 
kann die Gowittor-Cirron auch nicht niedrige Cirren nennen, wie folgende Gegenüberstellung der Höhenmessung 
derselben Koigt: 

Höhen der Cirruswolken in Meter 


Ort der 

„Falsche Cirren“ | 

,, Wahrer Cirro-Stratus“ 

Messungen 

Maximum 

Minimum | 

Maximum | 

Minimum 

Upsala, GOO 

5470 

2460 1 

11390 

G840 

Blue Hill, 42!/20 

12300 

5390 

12130 

5520 


Die tiefsten ,, wahren“ Cirro- Stratusbildungen geben so weit herab wie die „falschen Cirren“ und des- 
gleichen stimmen die Maxima der Höhen überein. Die Gewitter-Cirren kommen in allen Höhen von ca. 3 bis 
13 km vor, die Cumulusköpfe erheben sich ja auch bis zu 10 und 13 km. Die neueren Messungen zu Upsala (1896/97) 
geben dem Cumulo-Nimbus auch Höhengreuzen von 4— 9 km, selbst das Mittel (cumulo-nimbus , sommet) ist 
4 km. Dass die sog. „falschen Cirren“ alle Attribute der wahren Cirri haben und auch optisch sich als Eis- 
wolken zeigen, bestätigt Assmann (Gewitter in Mitteldeutschland. S. 29), wie dies schon Kämtz bemerkt 
hat. Dass in den Girren- und Cirro- Stratusdecken der Gewitterwolken seltener Nebensonnen etc. geseben werden, 
erklärt sich aus der grösseren Dicke derselben. 
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■Wollvenliülien und ^YolLengescll^\lndlgkelt 


Die Cinen sind a'bei nicht immei Piodultte eines feinen odei nahen Niedeisclilaf?slieides sie 
bilden sich zuweilen isoliert am heiteieii Himmel voi dem Auge des Beobachtei s, treten also auch 
als se^standige Wolkenfoimen aut, und dies sind geiade die typischen und sein häufigen Foimen 
Viele hl scliemungeni), sowie die Beobachtungen iin Luftballon weisen daiaut lim, dass in hohen 
fecliichten dei Atmosphaie last ständig dünne Schichten von feinen Eisnadeln voihanden sind die 
sich von unten gesehen dem Auge entziehen und kaum die Färbung des Himmels andern Niii in 
ausgedelinteien G-ebieten emei liei absinken den Luftbewegung duiften sie fehlen, woduicli dann die 
Atmosphaie besondei^ diatlierman wird und autfallendei e Erscheinung eii starker Waimeausstiahluncr 
emtieten können Das Matenal zui Bildung von Eiswolken ist deshalb häufig m genugendet 
Menge in den hohen Schichten dei Atmosphäre voihanden, um leichte Ciiius- und Ciiio- Stiatus 
wölken bilden zu können 

Die Yeianlassung dazu kann nun eine mannigfaltige sein Die Ciircn- und Cuio-Stiatusaehleier 
können duicli Liiftinischungen an den G-ieiizen vei schieden bewegtei Luftschichten sich bilden sie 
können auch zuweilen Fallstreifeu sein indem ein Niedei schlag, aus hol.eieii Schichten lieiahsmkend 
von den Winden zu Streifen und Wirheltaden ansgezogen wiid, selbst AYogenwolken mögen in deii 
höchsten Sehiehten bei dei Feinheit des Wolkenmateiials als inchi odei mmdoi paiallele Ciiinsladeu 
und Cm usbaiiden ei scheinen ^ 

In Bezug auf weitem Iiitoimationen uhei die mannigfachen Wolkenbildungen tz B festoii 
sky etc) und deieii wahischeinhehste Entstehung muss auf die 
speziell die Wolken behandelnde Tjitteiatui vei wiesen w^eiden 


D. Die Hloheii der veracliiedeiieii AVoltenfonnen und die Ge- 
seli'wiiidigkieit des Wolkenzuges Die Methoden der Messung der Wolken- 
liohen und der Geschwindigkeit ihier Fortbewegung haben gegenwaitig eine Prä- 
zision erreicht, welche die alteren derartigen Bestrebungen nur mehr von histo- 
rischem Interesse erscheinen lasst Es handelt sich dabei im wesentlichen 
darum, den Winkel zwischen den Selilinien zu bestimmen, untei denen die- 
selbe (kleineie) Wolke odei ein bestimmtei Punkt derselben von zwei entfeinten 
Beobaehtungorten aus erscheint, also die Parallelaxe derselben zu messen Die 
Distanz der Beobaclitungsorte oder die Basislange muss natürlich hmlanglicli genau 
bekannt sein Zni Winkelmessting bedient man sich der sog Wolkeiithcodolithen, 
für diesen beaondeion Zweck piaktiseh eingerichtete Instrumente nach Art eines 
astronomischen Altazinuit An Stolle des Perm obres befindet sich aber eine offene 
Bohre ohne Linsen, und an Stelle des Objektivs bloss ein Fadenkreuz von Kupfer- 
drähten Die Schwieiigkeit, denselben Punkt oder Wolkenteil gleichzeitig an beiden 
Beobachtungsorten zu fixieren, ist gegenwärtig diiich die Benutzung eines Telephons 
giosstenteils behoben Auf diese Weise sind im wesentlichen die schwedischen 
Wolkenmessungen unter Hildebrandssons Leitung, sowie die ameiikanisclien von 
rlelm Clayton und Pergusson am Blue Hill-Observatonum dos Herrn L Rotch 
aiisgefuhrt worden 

Seitdem aber die Wolkenphotograpliie die anfänglichen Schwierigkeiten über- 
wunden und eine hohe Vollkommenheit erieieht hat, ist an die Stelle dei Aiigeii- 
beobachtungen vielfach die gleichzeitige Aufnahme derselben Wolke an den Enden 
einer Basislinie ^treten Die nach einer internationalen Veieinbarung m den Jahren 
August 1896 bis September 1897 an vielen Punkten der Erde angestellten syste- 
matischen Wolkenmessungen (und -Beobachtungen) sind zum grossen Teile mittelst 
photographischer Theodolithcn ausgefubrt worden 

Diese Instrumente, welche den Wolkenmessungen eine der Natur der Aufgabe 


D Öielie z B Tiber aktiEometnselie Eifahningen S 37. 

T 48« Citrofllam odei dei fadenförmigen kiswolto Doulsdie Mot Z 

CS Fi7 ' ßi W T ® 115 etc W Lin SS, tber dia Ent steknng voa Wolkeiisti offen Met Z. 1883 

11 81 Helm Clayton, Notes en Cirrus formaition. Quart Jouin B Mot Soc Yol XV pag. IC und 

Discnssion of cloud observations, e. Tafel H pag 397 Poöy, Commeut on observe les nuagos Lis 1879 
umd on 00 aci ete auf dem Puy de Dome einen Cxirue bei sckoneiu Wetter, dei innerhalb »/d Stunden fast 
den ganzen Horizont duiehlief La Nature 30 Juillet 1887. pag 134, mit Abbildung 
®) Wir V01U eisen in dieser Beziehung auf Sehmids Lebibucli S 664—669 
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vollkommen entsprechende Genauigkeit gesichert haben, sind an die Stelle der sog. 
ISTephoskope getreten, welche nur zn relativen Messungen geeignet waren, gegen- 
wärtig aber noch zur Eestiminung des Wolkenzuges und der relativen Geschwindig- 
keit der Wolken praktische Verwendung finden.^) 

Ergebnisse der Messungen. Von den älteren Messungen der Höhe und 
Geschwindigkeit der Wolken haben gegenwärtig nur noch jene von Br. J. Vettin 
in Berlin Interesse, der dabei eine ausserordentliche Sorgfalt und Ausdauer ent- 
wickelt hat und dadurch zu vielen selbständigen wertvollen Eesultaten gelanget ist.^) 

Von den neueren Messungen haben vor allem die grundlegenden Arbeiten in 
Schweden unter Hildebrandssoii (Upsala) das Terrain erst geklärt und uns die 
ersten genauen Eesultate geliefert. Dann kamen die ausserordentlich wertvollen 
Messungen an dem Observatorium des Herrn A. L. Rotch auf dem Blue Hill hei 
Boston von Clayton und Fergusson und manche andere von geringerem Um- 
fange. Die auf Anregung der Konferenz des internationalen Meteorologen-Komitdes 
zu Upsala (1894) an vielen Punkten der Erde in dem Jahre 1896/97 angestellten 
Messungen sind erst zum kleineren Teile veröffentlicht, versprechen aber die Fragen 
über die Höhen und Geschwindigkeitsverhältnisse der Wolken gewissermassen 
endgiltig zu beantworten.®) 

Die wichtigsten Ergebnisse der Messungen der Wolkenhöhen (soweit bis Juni 
1900 publiziert) finden sich in den nachfolgenden Tabellen tliunlichst übersichtlich 
zusammengestellt. Die erste Tabelle enthält die mittleren Höhen der Haupttypen 
der Wolken nach den Messungen an verschiedenen Punkten der Erde. Wenn es 
gleich von vornherein angenommen werden durfte, dass die Wolkenformen unter 


1) Üter Nephoslcope sielie: Braun, Das Noplioslcop. Zeitselirift 1*. Met. II. S. 337 ; IX. S. 213, 257; 
XIII. S. 9, 170, 361. Finoman u. Gariiior in Annuaire do la Soc. Mefc. de Prance 34. Annee 1886. pag^. 10 
bis 16. Abbe n, Marvin, Annual Eeport CMef Signal offilcer 1887. 11, und Rep. international Met. Congress. 
Cliieago 1893. T. I. pag. 101 ete. American Ket. Journ. XI. 1894. pag. 54. Clement Ley, Q-alton nnd 
Straebey, Quart. Journ. R. Met. Soc. 1880 u. 18S6. Sprung, Zeitschrift f. Instrumentenkunde. 1891. 

"Über die Methoden der WolhenmQssnng und die Berechnung der Messungen sehe man: X. Eh heim 
(Upsala), Methoden der Wolkenmessung. Met. Z. 1888. S. 125. F. Vettin, Messungen der Wolhenhölien.. 
Met. Z. 1883. S. 90 u. 92. Hildehrandsson u. Hagström, Des prineipale.s methodes employdes pour oh- 
server et mesurer les nuages. Upsala 1893. H. Ekholm, A new Instrument for eloud ineasurements. Quart. 
Jonrn. E. Met. Soc. Yol XIX. Jan. 1893, und Met. Z, 1896. S. 71. Westman, Quelques Tableaux de reductioii 
pour les mesures photogrammetriques dos nuages. öbservatoire Upsala 1896. 

C. Koppe, Photo gi-ammetrie und internationale Wolkenraessung. Brauns ebAveig 189G. 

A. Sprung, Über den photogrammetriscben Wolkenautomaten und dessen Justierung. Zeitschrift für 
Instrumentenkunde. 1899. S.112 u. 118. 

Ausserdem enthalten die später eitierteii Publikationen über die Ergebnisse der Wolkeninessungon die 
Methoden der Beobachtung und der Berechnung derselben, die dabei in Anwendung gekommen sind. 

3) Dr. J. Vettin, Die Luftströmungen über Berlin. Met.Z. B. XVIL 1882. S. 267 u. 351; 1883. S. 92 
u. 162; 188G. S. 392; 1887. S.214; 1889. Litteraturberichte S.81 und 1892. Litteraturbericbte S.l. 

3) X. Ekholm and K. L. HagstrÖm, Mesures des hauteurs et des mouveiiients des nuages. Soc. ll. 
des Sciences d’üpsal. Xov. 1884. Upsala 1885. Met. Z. 1887. S. 73 (auch. 1886. S. 189). H. H. Clayton 
and S. P. Fergusson : Moasurements of eloud beights and velocities. Blue Hill. Mot, Observ. Annals of tlie 
Astron. Observ. Harvard College. Vol XXX. Part III. S. a. Mot. Z.. 1893. Littevaturborichte S. 41 u. 80. — 
E. Kay ser , Wolkenhöhenmessiingen. Schriften der Xaturf.-Gesellscbaft in Danzig. X.F. B. IX. Heft 1. 1895. 
S. a. Met. Z. 1896. Litteratnrbericht S. 29. — Clayden, Rep. British Assoc. Liverpool 1896. Messungen 
der Wolkeiiböhen zn Kew. — Etudes internationales des nuages. 1896/97. Observ. Upsala. Observations et mesures 
de la Suede I, II, III. Observatorio de Manila. Las nubes, por Jose Algu4. S. J. Manila 1899. — L. Eotch, 
Blue Hill Met. Observ. 1897/98. International Cloud Meaaurements. 1896/97. Annals Observ. Harvard Coli. 
Vol XLII. P. II. Cambridge 1900. — Frank H. Bigelow: Eeport on the International Cloud Observations. 
1896/97. Eeport CMef Weatber Bureau. 1898/99. Vol II. Washington 1900. — • Föyn, Wolkenbeobachtungen 
in Norwegen. Christiania 1900. Auch Met. Z. 1900. S. 492. — Rykatehew: Observ. intornationalea des 
nuages faites a TObsorv. a Pawlowsk 1896/97. — Teilweise Benutzung letzterer erst boi der Korrektur möglich. 
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allen Eieiten im wesentliclien sicli vollkommen gleichen weiden, so ist doch ein 
Nachweis dafui, wie ihn R Aheicroinb 7 auf Grund eigener Beobachtungen 
geführt hat, von grossem Interesse.^) 

I Übersicht iiber die Ergebnisse der Messungen der Wolkenhohen an veiscliiedenen 
Orten im Sommer Mittlere Hohen. 
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2200 

2300 

3200 
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— 

1400 

1400 

1450 

(2900) 

(2900) 

1500 

1780 

Nimbus 

__ 

1700 

1500 

1200 

— 

___ 

600 
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Bei Cumulus ist oft niclit angegeben, woiaul sieb die Messung bezieht, die eingoklaimn eiten 
Zahlen sind "wobl Mittel aus Basis und Kuppe (was abei nicht zweckmässig ist), hei den Messungen 
in Iibutsk haben Ciiro-Stiatus und Ciiio-Cumulus vielleicht ilne Platze veitausclit 


Die neue Wolkentabelle vom Blue IIill, die Messungen des aineiikanisclieii Wetteihuieau 
1896/97 und jene zu Bossekop und Pawlowsk müssen liiei hiei im Kaehtiage noch hcsondeis ein- 
gestellt weiden 
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Cirro- 

Alto- 

Alto- 

Camulns- 

Cumulus- 

Strato- 



Ciinis 

Stiatns 

Cumnlus 

Stiatns 

Cumnlus 

köpfe 
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CuniiiluB 

Nimbus 

Stratus 

Miftlerc Wolkciiliohen nach den Messungen aut Blue Hill 1890/91 und 1896/97 


9100 1 

1)500 1 

6400 1 

5400 1 

3700 1 

2200 

1 1600 

1 1400 

1 900 

1 600 

"Wetteibuieau 1896/97 A Messungen mit Neplioskop B. 

, Messungen mit TTolken-Thcodobtli 

A 9900 

1 lOOOO 

8100 

5300 

4400 

! 2960®) 

1 (1200) 

2600 

1 1870 

1 lOOO 

B 9830 

1 9780 

8120 

5870 

4540 

1 1820 

2520 

1 1810 

1 900 



Bossekop 1896/97 69«57W nordl Br Sonamei 



8320 

i 6610 1 

5350 

1 4650 

1 3420 

1 2160 

1 1320 

1 1340 

1 980 

1 660 



Pawlowsk. 1896/97 Sommeilialhjalii 




8800 

1 8100 

1 5100 

1 - 

1 3100 

1 2400 

1 1640 

1 1850 

1 -■’) 

1 840 


Als allgemeine Resultate ergeben sieb ans dieser Zusammeiistellmig : 

Die Cirrus-Wolken halten sich in allen Klimaten in Hohen zwischen 7 km 
und 11km 

Die Girr o -Stratus-Wolken sind durchschnittlich etwas niediigei , zwischen 
6*5 und 9 km etwa, zuweilen sind sie aber auch hoher gefunden worden als die Cirren. 


1) Al)ercioial37 hat Wolleapliotographießii, die zum. giossten Teile von ilim selbst hergostollt worden 
sind, aus allen Breiten zusammeigestellt Stratus von 72® bis 43® S , Cumulus von 64° N his 55® S , Cirrus und 
Cixro-Stratus Yon 52^ N bis 5^ S , Cirro-Cumulus von 52® N bis 51® S und Stiato-Cumulus von 52® N bis 18® S Ei 
Ivonnte derart, ah er auch durch den eigenen Augenschein, die Identität der gleichen Wolkenfornieu unter allen Breiten 
konstatieren On tlie Identity of cloud foims all over the vorld Quart Journ R Met Soe XIII 1887 S 140 

2) Observations faites au Cap Thoidsen. Toll pag 27S Met Z 1888. S 29 ö) 600 m Seehohe 
Met Z 1896 S 16 

"O Dom 2960, top 1800, Basis 1200ni — Camnlo-NimbuB A top 4350, Basis 1750, B 4970 

ö) Camillo- Nimbus Bossekop (70® N ) Oipfel 3960, Basis 2010, Pnwlovsk (60®) Gipfel 4700, Basis IGOOm 
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Die Cirro-Cumuli nehmen recht konstant eine Höhe von 6*5 his 7*5 km ein. 

Die Alto-Cnmnli variieren stärker in der Höhe, die Messungen unterscheiden 
deshalb vielfach hohen nnd niedrigen (!) Alto-Cumulus. Upsala giebt als Mittel für die 
hohen Alto-Cumuli 5600, für die niedrigen 2800, in den neueren Messungen (1896 
u. 1897) ebenso 5200 und 2700 m. Blue Hill (1890/91): hohe Alto-Cumuli 6400, 
niedrige 3200 m. In der neuen Tabelle sind offenbar die Mittel aus beiden ge- 
nommen, was nicht zweckmässig ist. 

Der Strato-Cumulus zeigt dagegen wieder in allen Messungen eine gute 
Übereinstimmung in den Höhen, -die Mittel halten sich zwischen 1*8 und 2 «3 km. 

Cumulus oder Haufenwolke. Die Basis derselben ist recht überein- 
stimmend im Mittel bei 1*4 bis 1*8 km gefunden worden, es entspricht dies dem 
mittleren Kondensationsniveau an küstennahen Orten. Die mittlere Höhe der Regen- 
wolken (Nimbus) ist sehr veränderlich und hat darum auch wenig Bedeutung, des- 
gleichen die mittlere Höhe des Stratus, die wir deshalb weggelassen haben. 

Neben den Mittelwerten sind aber auch die grössten und geringsten Höhen, 
in welchen jede der typischen Wolkenformen gemessen werden konnte, von grosser 
Wichtigkeit, an sich sowohl, als auch in Bezug auf eine kritische Beurteilung der 
Klassifikation der Wolken und deren Begründung. 


II. Maxima und Minima der Wolkenhöhen im Vergleich mit der mittleren Höhe; 



Cirro-Stratus 

Oirro- 

Alto - Cumulus 

Strato- 
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Cumu- 



Nimbus 
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bober jniedrig. 
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hober jniodrig. 
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Upsala I. Sommer (1884). 


Mittel 

8900 

9250 

5200 

6500 

5600 

2800 

2300 

3900 

1900 

1400 

1580 

Maximum 

13400 

11400 

5700 

10200 

8300 

3800 

4300 

5500 

3600 

isioo 

3700 

Minimum 

5000 

6800 

4700 

3900 

4000 

1500 1 

900 

2500 ! 

9U0 

1 700 i 

200 


Upsala n. SommerÜ (1896/97). 


Mittel 

8200 

6400 

6500 

5200 

2700 11800 

(4000) 

o 

o 

1450 

1200 

Maximum 

11300 

9950 

10600 

8850 

3400 4400 

9000 

3700 

2900 

2500 

Minimum 

3600 

29U0 

2500 

4000 1 

1300 1 470 ! 

2300 

(670) 

500 

230 


Blue Hill. Sommer (1886-1891). 


Mittel 1 

9000 

8800 

6500 j 

7600 

6400 

3200 

2000 

8200 

2200 j 

1500 

700 

5S0 

Maximum 

Minimum 

14900 

5400 

12100 

5500 

12050 

2300 

10500 

4bO0 

8200 

3100 

7050 

800 

3300 
1100 ! 

12400 

5400 

1500 

3600 

600 

1700 

65 

2050 

120 


Bossekop. 70® N. Juni bis Septemher (1896). 


Maximum 

11790 

10390 

8390 

6660 

3210 

9020Ü 

4820 

2930 

3120 

Minimum 

5560 

3290 

2240 

1880 

350 

1480 

600 

340 

200 


PawloAvsk. 59*7® U. Sommer (^1896). 


Maximum 

11700 

10100 

7900 

7800 

3500 

6600Ü 

5700 

2600 — 

Minimum 

4700 

3300 

2200 

1410 

750 

2900 

820 

703 — 


Die Messungen des Wetterbureau (mit Nephoskop) ergaben als maximale Höben : Cirrus (Sep- 
tember) 17200, Cirro-Stratus (Juni) IGIOO, Cirro-Cumulus (Juli) 15400, Alto-Stratus (August) 15500, 
Alto-Cumulus (Juli) 10170, Cumulus 5200, Cumulo-Nimbus 1.5900. Cirrus und Cirro-Cmnulus wurde 
nocli in 5200 m (Minimum) beobaebtet, Ci.-Cu- in 3100 m. 


0 Die Extreme bezieben sieb hier auf das ganze Jabr. 

Cumulo-Nimbus, G-ipfel (Sebirm) Basis ; Bossekop 3030 und 830, Pa■^vlo^v■sk 2400 und 980 m. 
Hann, Lobrb. d. Meteorologie. 18 
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Die gio&sten und kleinsten Weite dei Wolkenliohen sind natiulich Yiel unsiclieici als die 
mittleien Weite, weil eine einzelne Beobachtung sowohl in dei Klassifikation der gemessenen Wolke, 
sowie in der Messung selbst grossei ci Unsicherheit unteiliegt Soweit also die in nnserei Tabelle 
enthaltenen Ergebnisse sicher sind, eikennt man ans dei selben, dass die meisten Wolkenfoimen fast 
m allen Hohen voiLommen können Am auttallcndsten zeigt sith dies beim Alto -Cumulus, der in 
dem Hohemnteivall von 800 (odei wenigstens 1300) bis uhei 8800 m Vorkommen kann Die Untei- 
scheidung eines „iiiediigeii‘‘ Alto-Cumulus muss deshalb aufgegeben weiden (schon die Bezeichnung 

enthalt einen Wideispiueli) „ , , . . i. 

Im allgemeinen muss auch beachtet werden, dass man die Wolkenliohen iclativ nehmen soll, 
von dei (oithch gehobenen) Ei dobeiflaclie aus, denn das mittlere Kondensationsniveau und damit die 
Wolkenliohe steigt mit dei Eihebung des Landes 

Am auffallendsten tiitt dies hei dem Cumulus heivoi Das ICondensationsmv cau und damit die 
inittleieHobe dei Basis doi ('umuli steigt mit dei Erliehung des Landes und mit der giossoien Trocken- 
heit des Klimas, namentlich im Sommei iiu Iniicin des Landes Die mittleie Hohe dei Basis dci Cumuli, m 
Küstennahe zu 14- — 1500m gemessen, liegt wohl selioii m den Ostalpen über 2000 m (im Sommei) 
Viel zu iiiediig sind auch die mittleicn Ciplelhohen 20 — 2200 m, und desgleichen die E-xtreme fui 
Basis und Chptel Ich habe seihst typische Cewitter- Cumuli (also lelativ tieteie) hoch ubei dem 
Wieshachhoiii (3500 m) hinziclien sehen, sie ziehen aber im Wallis über die höchsten Gipfel hm 
(4500 m) und selbst ubei den Mont Blanc (4800 m) Wie mag es ei&t im Iniiein Asiens sieh damit 
verhalten Es sind das keine Alto-Cumuli, sie können auch Tiegen und Gewattei geben 

Die Gipfel dei Cumuli circiclien im Inland jedenfalls häufig (im Sommei) — 12 km i) 

Auch das IMaiimum der unteren Hohe der Eegeiiwolke Nimbus ist mit 3 7 km zu niediig an- 
gegeben, soweit fui du' vorliegenden Messungen allgemeine Giltigkeit bi'anspiiicht woidoii sollte Es 
Tegnct zuweilen, wenn auch schwach, aus cino-stiatusartigen, also sein hohen Wolken AiidiMollci 
sagt, dass hei Beginn dei Landicgen die „Teppicliwolke“ hohci als 3000 m hegt, und dass mit einiger 
Sicheihcit angenommen weiden kann, dass bisweilen schon Regen fallt, wenn diese „Teppich wolke‘‘ 
noch Ciiius ist Del Regen kommt dann aus 5— Ckm Hohe, der Kiedeischlag am Boden ist also 
geschmolzenes Eis odei Schnee ^) 

Als Maxim a dei Wolkenhoheii wuiden bei den photogiapliisclien Wolkciinu'ssuiigim zu Kow 
(mit zwei Kamera, Basis 200Tards, Exposition Sekunde und weniger, die Sonne Imiand sich aut 
den Bildein) gefunden 


Mackeiol sk> 
(Cino-Cumulus) 
117 


Cino-Stiatns 
15 5 


Cirius 
18 7 


Obeitlachi cloi f^i u 
27 4 km 


CTayden in Repoit Biitish Assoc Liverpool 1890 

Br 0 Kunze sah von Baijecdmg aushiiitei dem Kintchindjniga (8480 in) Wolken aulbteigen, 
sü dass <‘i die Hohe doi selben aut imndostens 1 2 km schätzen musste 

2 olkeiietagon, Hohenzionen mit grösster Wolkenbauligkeii Sclion Y ettin 
hatte beobaelitet, dass, wenn auch die Wolken in jeder heliehigen Hohe sich bilden, 
sie doch am Ikiiifigsten m gewissen Höhen voikommcn Die neueren Wolken- 
messungen haben diese Erfahrungen bestätigt. Die Hanfigkeit der in verschiedenen 
Hoheuschichten gemessenon Wolken ist folgende* 


Häufigkeit der Wolken nach Iloheiisclhchtcn 



0—2000 1 

2—4000 

4- 6000 

6—8000 

8 — lÖOOO 

10—12000 

ubei 12000 

Siiranie 

Xfpsala 1 

315 

2 oe 

78* 

1 76* 

8S 

48 
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271 

168 

64* i 

75 

68 
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655 

72 

34’' 

4-4 

41 

23 
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218 

Blue Hill») 

158 

54 

20 * 

28" 

47 

23 

7 

337 

Bossekop 

98 

85 

44 -i 

62 

69 

7 

— 

365 


*) PlumadoiL giebt einem Curaulus , don ei von, Clermont aus geselion , eine Uoho von 10 ini (Met Z, 
'1893 S. 40) Eiggenbaeh hat vom Säntis aus (August 1890) die Kuppen von Gewittei-Cumiüi (51/2 bis Cli 
abends) zu 9— -13 hm gemessen hie horizontale Basis hatte 2 8 hm. Hohe, die veitiTale Mächtigkeit der Wolkeii- 
masae erreichte daher mindestens 9 km ' (Met Z B XXVI 1891 S. 96) Eliot hemeikt, dass schon Cnmulns“ 
wölken, von Simla ans, sicherlich 10 000 feet ubei den Schneeketten des Hmalaya gesehen woiden sind, also in 
BoOOO feet“ 9100 m über dem. Meeresmveau Abeicromby photographierte eine Cuimilnswolke , die sich 
v on Kindsthinschinja in 8500 m Hohe abloste und. langsam nach WNW 70g 
2) M Mollei, Wolhenbeohachtungen Met. Z 1892 S 411 etc 
C Bloss jene Messungen, bei denen auch die Geschwindigkeit bestimmt voiden ist 
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Die Messungen des Wetterbnrean 1896/97 mit ISTeplioskop, 4078 an der Zahl, 
gehen folgende Verteilung der Wolkenhäufigkeit nach Höhenzonen von je 1600xn 
Mächtigkeit (untere Zone 0 — 1200): 

Mittlere Höhe 600 2000 3600 Ö200 G80Ö 8400 lOOOO 11600 13200 

Häufigkeit in Proz. 4-0 21-8 11.5 8,0 7.6* 12.8 18-9 10.0 5.4 

Man sieht^ dass überall zuerst eine Abnahme, dann wieder eine Zunahme der 
Häufigkeit der Wolken zu bemerken ist, -das erste Maximum liegt in der Cumulus- 
region, das zweite in der Cirrus- und Cirro-Stratusregion. Im Winter liegt diese 
Zone einer zweiten Maxim alfrequenz der Wolken etwas tiefer. Die Höhen zwischen 
4 und 8 km sind wolkenärmer. 

Sucht man die Maxima der Wolkenhäufigkeit nach kleineren Höhenintervallen 
auf, so findet man im Sommer zu Upsala das erste Maximum zwischen 1200 und 

2000 m, das zweite Maximum liegt etwa zwischen 8 und 9 km Höhe, aber noch his 

10 km sind die Wolken häufiger als in dem mittleren Niveau zwischen 4 und 6 km. In 
der Gegend von Boston liegt das erste Maximum zwischen 800 und 2000m mit 
37 Proz. aller Beobachtungen und das zweite zwischen 7600 und 9200m mit 
13 Proz., während auf die Minimumzone bei 4800 — 6400m kaum 4 Proz. aller 
Beobachtungen entfallen. Die Messungen des Wetterbnrean stimmen vollkommen 
damit überein. Zu Pawlowsk tritt das erste Maximum der Wolkenhäufigkeit bei 
3 800 m ein, das Minimum bei 5400 m, das zweite Maximum bei 7800 m.^) Zu 
Bossekop: Maximum bei 1400 und 8000 m, Minimum bei 5600 m. 

H. Olayton nimmt gegenwärtig sechs Wolken etagen an: 1. Maximum in 
12 — 20 Hektometer, 2. in 28 — 36, 3» in 44 — 52, 4. in 64 — 72, 5. in 80—88 
und 6. in 94 — 104 Hektometer; diese Etagen folgen sieh durchschnittlich in Ab- 
ständen von je 1600 m. 

Vettin hatte folgende Wolkenhorizonte oder -Schichten unterschieden, die man 
jetzt noch vielfach beibehalten hat. (Yergl. Vettin in Met. Z. 1890. Litteratur- 
herichte. Diagramm S. 92.) 
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haben eine erhebliche tägliche Periode der Höhe, in den hohen Schichten ist die 
tägliche Änderung gering und nicht sicher zu bestimmen. Am deutlichsten zeigt 

Hülie 0/12 12/24 24/30 36/f8 48)00 00/72 72/84 84/96 xxlev 96 Hektometer 

Amalil 21 i)3 37 16 7 11 • 18 14 12 


18 * 
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sich die tägliche Änderung dei Wolkenliohe bei dem Cumulus und Cumulo-Stratus 
Nach den Beobachtungen zu Upsala wai die mittleie Hohe der Basjs dieser Wolken 
8—9^ morgens 1360, um 1—2 naelimittags dagegen 2070, deren Mächtig- 
keit morgens 280m, nachmittags uhei 500 m, um 5^' abends ist die Basis wieder 
hei 1760 m Am Blue Hill-Obsei7atorium fand sich die Basis der Cumuli im Mittel 

yQii g llii bei 1440, von 11 — 2^ hei 1780 und von 2 — 5^^ hei 1510m Die 

tägliche Hühenandei ungdciC-umuli undStiato-Cumuli eigah sich folgendeimassen: 


Mittleie Hohen and eiung der Oumnh und Stiato-Cumuli 


llli— 2hp 

21i~ 5 h p 

5h — 8h p 

Anfhngliche 

WülkenlKiho 

A 730 
4-500 

+ 990 
+ 400 

0 

-660 

1000 in 
1—2000 in 


Die Cumuli, deren Basis moigens bei 1000 m lag, erheben sich am stärksten, 
weniger jene in den höheren Schichten Es ist ja klar, dass mit dei abnehmenden 
relativen Feuchtigkeit am Nachmittag das Kondensat onsniveau steigen muss 

Ekholm und Hag ström zeigen ferner noch, dass m allen Wolkenetagen 
das Maximum der Häufigkeit von 8^ moigens bis 8^' abends in giosscic Hohen 
hinaufruekt, in der unteisten Etage von 1 auf 3 km, m der mittleren von 4 5 auf 7 km 
und m der oheisten von 8 5 auf 10 5 km (s Met Z 1887 S 76) Am Morgen ist 
die Frequenz der Ciiro-Cumuli am grössten, am Abend die Frequenz der hoheicn 
Cirrusform dei Cirro- Stratuswolken 

Die jährliche Änderung in der mittleren Hohe der wichtigsten Wolkcnfoimen 
ei sieht man aus folgender Zusammenstellung 

Mittleie Wolkenhohen im Sommer- und Wintcihalbjahr 



CiriiiM 

Cino- 

Ciiro- 

Alto- 

Cumulus - 

Stratus 


Stratus 

Cumulns 

C imiulus 
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Upsala 1896/97 



Sonimoi 1 

8200 1 

6400 

6500 1 

5200 1 

1450 1 

— 

Winter \ 

7000 1 

5500 

6100 1 

1 5000 

1 710 i 

— 



Blue Hill 1890/91 



Sommer ! 

1 9900 1 

7600 1 

7600 

G400 

1 1470 

1 580 

Winter i 

[ 8050 

i 5400 i 

7000 

(6200) 

1 1380 

1 500 


Amerikanisches Wetter htii eau 

1896/97 


Sommer 

10400 

10600 

8800 

5000 

1 4970^-^) 


Winter 

9500 

9500 

7400 

3800 

1 3730 



Die jährliche Änderung der Wolkenhohe trittf in diesen Zahlen wohl deutlich 
hervor, hleiht aber etwas unsicher wegen dei zu. kleinen Zahl der Wolkenmessungen 


1) Man muss sieh die EikobniLg der Basis der Cumuluswollvön am ISfachinittago so vürstollGii , dass dioao 
Basis mit zanehmemdei Lufttrockenlieit sicli Ton unten lier auilost und das Kondenaationsniveau in immoi höhere 
Schichten verlegt wird, wählend oben die Gipfel dei Gumuh durch NoubilcLnngen in die Hohe wachsen Nicht 
die Cumnlnsivolke als Ganzes steigt in die Hohe 

Anders verhalt es sich, zum. Teile -wenigstens, an den Abhängen dei Gebirge, wo die Cumuli m dei That 
d-areb. den aufsteigeuden Thalwind, in die Hohe geführt werden Schlagintw eit houierkt aber, dass selbst 
an den wärmsten Tagen um Mittag die 'Wolken, in einer Stunde kaum mehi als 300 m Hobendistanz /uxiicklegen 

2) Gumnlö-Nimbus, Gipfel (top) 
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und der daraus resultierenden mangelhaften Vergleichbarkeit der Mittelwerte. IFür 
nrianche Wolkenformen ergeben deshalb die Messungen für den Winter eine grössere 
Höhe als für den Sommer. 

In der neuen Tabelle der mittleren Wolkenhöhen nach den Messungen am 
Blue Hill-Observatorium 1890—1891 und 1896—1897 erreichen so ziemlich alle 
Wolkenformen ihre grösste Höhe im August, das Minimum im Winter ist weniger 
auf einen bestimmten Monat beschränkt. 

Bemerkenswert ist, dass die Verhältnis zahlen der Höhen der Wolken in den 
verschiedenen Niveaus im Winter und im Sommer fast ganz konstant bleiben, so dass 
man Mittelzahlen für dieselloen annehmen kann, dieselben sind: 

Mittleres Verhältnis der Höhe der Wolken zum Stratusniveau. 

Niveau I StratuH | Curouliis | Alto-Cumiilus j Cirro-Cuniulxis | Cirrus 

Verhältniszalil| 1 | 0-2 | 7-6 1 13-0 | 17*5 

3. Die Mächtigkeit oder die Dicke der Wolken. Von besonderem Inte- 
resse ist natürlich vornehmlich die vertikale grösste Mächtigkeit, welche die Wolken 
erreichen können. Darüher könnten hauptsächlich die Beohaehtungen bei Ballon- 
fahrten Aufschluss geben. Die vorhandenen Aufzeichnungen darüber sind aber 
noch nicht zusammengestellt worden. Bekannt ist, dass hei der Ballonfahrt von 
Barral und Bixio am 27. Juli 1850 eine Wolken Schicht, grösstenteils aus unter- 
kühlten Tröpfchen bestehend,' von mehr als 5 km Dicke durchkreuzt wurde. Die 
neueren Wolkenmessungen haben desgleichen ergeben, dass die vertikale Mächtigkeit 
der Cumuluswolken mehrere Kilometer erreichen kann. Die Berliner Ballonfahrten 
haben einige bemerkenswerte Erfahrungen über die Mächtigkeit der Wolkenlager 
(8trato-Cumulus) geliefert. Die Hochfahrt vom 11. Mai 1894 ging zuerst in dem 
Niveau von 1750 — 5000 m durch eine Schneewolke, dann setzte sieh dieselbe als 
Eiskrystallwolke bis 5-7 km fort, der noch ein Eisnehel bis zur Höhe von 7750 m 
folgte. Diese Wolkenlager waren also ca. 6 km, mächtig. Auch bei der Fahrt vom 
14. März 1893 wurde eine Eisnehelwolke von nahe 5 km Mächtigkeit durchfahren.^) 

Der ausgezeichnete Wolkenforseher CI. Ley gi^bt an, dass er im Winter hei 
kalten Wetter nicht selten leichte Sclineeschauer habe fallen sehen aus Wolken von 
ca. 300 m Höbe und nur 120 m Dicke. Auch leichter Kegen kann aus solchen 
Wolken fallen, namentlich über dem Meere. Im Winter sind Eegenwolken von 
mehr als 3 km Dicke äusserst selten (in England), aber im Sommer hat Ley solche 
oft messen können nnd selbst noch mächtigere. Im Sommer sah er eine Gewitter- 
wolke, deren Basis 300 m über dem Gipfel des Mont Blanc sich befand, während 
^die Scheitel derselben sich 4800 m über diese Basis erhoben. Am 13. August 1857 
konnte Ley die Dicke einiger Hagelwolken messen, die Basis war etwa 1000 m über 
der Erde und die vertikale Mächtigkeit derselben betrug 7600 m. Aber selbst diese 
Mächtigkeit wurde erheblich ühertroffen am 3. September 1867 und 4. August 1878, 
während im Sommer 1872 zahlreiche Fälle von Gewitterwolken konstatiert werden 
konnten, deren Mächtigkeit 9700m betrug. Die Mehrzahl dieser W olkenmiassen 
von enormer Dicke lieferten schweren Hagel, doch einige derselben anclx nur Regen. 
Messungen der Wolkenhöheii in den Tropen, meint Ley, würden noch erstaunlichere 

1) Wia 8 < 3 iiscliaftlic]aß Luftfalu'ton. B. II. S. 293—294: und B. III. Süi'ing, Dio WoUcenbildimgren. — Es 
ist süliade, dass in den Ergebnissen nnd Diskussionen der neueren Wolkenmessungen das Element der Milelitig- 
keit der Wolken nicht speaiell liorans gehoben erscheint. 
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Eesultate liefern Die Gipfel oder liocli&ten Schieliten der Eegenwolken erreiclieii iiii' 
“Winter wie im Sommer die Ciirusregion, doch liegt diese im Sommei viel hoher 
Eie Scheitel der enorm inachtigen Gewitterwolken, welche eben citiert woiden sind, 
kann man aber selbst die Giiren dmelihrechen nnd deien Niveau um einige 
tausend Fuss überschreiten sehen 

H W Clayden bat sieb bemüht, die Dicke dei Eegenwolken. nach einer 
einfachen Methode zu bestimmen und die Abhängigkeit des Charakters der Niedei- 
schlage von der Dicke der Wolken festzustellen Er kam zu dem Resultat, dass 
die Grosse der Regentropfen und die Intensität dei Niederschlage von dei Dicke 
der Eegenwolke abhangt Wolken, deren Mächtigkeit genngei ist als 600 m, liefern 
selten Niederschlage, oder dei Regen ist sehr leicht. Bei einer Dicke von 600^ — ^1200 m 
ist die Grosse der Tropfen massig Wenn die Dicke grosser wird, wachst auch 
die Grosse der Tropfen und gleichzeitig wird ihre Temperatur niediiger, bis, wenn 
die Dicke 1800 m überschreitet und bis 3100 m erreicht, Hagel fallen kann 2) 

Wolken von so grosser Mächtigkeit können naturlicli nui in auf steigenden 
Lüftmassen sieb bilden, sei es m den grossen atmosphärischen Wirbeln oder bei 
lokalen Storungen des atmosphaiischen Gleichgewichtes, wie bei den meisten 
Sommerge wittern 

4 DieGescbwindigkeitdes Wolkenzuges Die Messungen der Geschwindig- 
keit des Wolkenzuges geben uns die wichtigsten Aufschlüsse uhei die Änderung dei 
Geschwindigkeit der Luftbewegüug mit der Hohe und über die Windgeschwindigkeit 
in den höchsten Schichten der Atmosphäre, über welche wir auf keinem anderen 
Wege Aufschlüsse erlangen können Allerdings ist dabei zweieilei zu beachten. 
Erstens, dass die Geschwindigkeit des Fortsclneitens einei Wolke odei einei Wolken- 
hildnng nicht immer auch der Geschwindigkeit der Lufthewegung in jenci Hohe ent- 
spricht (s. z.D die nach II erscliel eitierte Beobachtung S 267^, und dass em Wolken- 
rand selbst der Richtung des Windes entgegen fortschreiten kann^), und zweitens, 
dass wir die Windgeschwindigkeit in den gleichen Hohen hei wolkenlosem Himmel 
mellt koristatieien können, also zumeist nui in den Pallen von atmosphaiischen 
StorüDgen 

Erst die neneien genaueren Wolkenmessiingen haben uns Aufsclilnase über 
die mittlere Geschwindigkeit dei Luftbewegiingen m den vei&chiedencn Wolken- 
niveaus gegeben, sowie über deren jährliche und tägliche Peiiode Die sehr vei- 
dienstlicben älteren Messungen von Yettin behalten dabei wegen ihies Umfanges 
und. der vielen Detailbeobachtiingen immer noch ihren Wert 

Im Nachfolgenden beschianken wir uns abei auf eine kurze Darstellung der 
Mesanngsergebnisse zuEossekop,Dpsala (neue Reihe), auf dem Blue Hill und zu Manila 


1) Joiirn R, Met Soc XII 1886 pagr lia etc 

2) Irtlmr Clayden, On tüe tlnUnoss «f öliower olonds — On the ioimation of Rain, Jlail and anow 
Quart Journal R Met Soc 188(> S 102 und. Syinoiiu’ Montlily Met Mag 188G S 22 

H. Clayton fiett ein Beispiel dafür Der Rand eines C irnis säume s, der von dei Rückseite eines 
GeMitternm'bu.s ausging, zeigte eine Oescliwindigkoit von 5 7 in aus NW in G 5 km, Holie , wiLlirend doi Alto- 
Ctumnlus, in 5 km Hohe, der dem Oewilteifacliauer folgte, eine Gesohwiiidiglveit von 22 m aus NW ergab und 
ein. Strato Cumulus m 1660 m eine solche von NNW von 19 m Walirscheinlieli bewegte sich die ö-e Witter welke, 
meint Olay ton, mit ca 20m. Geschuindig’keit aus NW, wahrend der Girio-Stiatusrand derselben mit einer Ge- 
sckwindigkeit von etwa 14 m. in entgegengesetzte! Ricktung aus deiselhen ausstionite — Man kann zuweilen 
beohachten, dass ein "Wolkenrand rechtwinklig auf die Richtung des Zuges der Wolke selbst vorscbreitet der (Cirro- 
Stratnsrand eines keranaahenden grossen Wirhelgevvitters zieht von NW heiaut, die Bestandteile der Wolken 
ziehen aber rasch mit Sudwestwind, öfter von mir "beobachtet) 

Vettin, Luftströmungen über Berlin. 
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(1896/97), denen die sehr zahlreielien Messungen durch das amerikanischen Wetter- 
hureau an geschlossen werden mögen. 


Mittlere Geschwindigkeit der Wolken nach Höhenintervallen. 
( J ahresmittel. Meter-Sekunden.) 


Höhß in m 

500-2000 

2—4000 

4—6000 

6-8000 

8—10000 

10-12000 

12-14000 

Bossekop 

6*5 

7-3 

12.5 

154 

19-0 

244 



Upsala 

9.1 

8*7 

IG-O 

20.4 

26.6 

— 

— 

Blue Hill 

9-8 

14-2 

17.1 

34-3 

34-2 

(33) 

— 

Manila 

5.5 

7.1 

6*5 

8-0 

13-6 

IS'O 

134 


Amerikanische Messungen. 1896/97. 


Höhe in hm 

1 0—12 

12—28 

28—44 1 

44—60 1 

60-76 1 

76-92 1 

92—108 

1 108-124 1 

124- 14U 

Mittel 

600 

1 2000 

3600 

5200 

6800 

8400 

lüOOO 

11600 

' 13200 

Zahl 

1 161 i 

1 S90 

467 

328 

309 

523 

772 

408 j 

: 220 


Mittlere Geschwindigkeit. 


Met.-Sok.| 6*7 1 10.6 1 14.6 [ 17-3 ; 20-3 1 25*6 ; 27-0 1 30-8 ; 26-8 

In Nordamerika ist unter 42 ^/ 2 ^ Breite die Geschwindigkeit des Wolkenzuges 
oberhalb 6 km ausserordentlich gross, in Manila am Eande der Äq^natorialzone 
(15^ Breite) von 8 — 14 km Höhe an eine konstante und eine relativ geringe. Biese 
Gegensätze erklären sich aus den Verhältnissen der atmosphärischen Zirkulation in 
diesen Gegenden. Zu Upsala wie zu Manila zeigt sich eine Abnahme der Wind- 
geschwindigkeit in einem gewissen mittleren Niveau. Zu Upsala wie hei Boston 
haben die hohen Schichten einen ca. dreimal rascheren Wolkenzug als die unteren. 

Ben Einfluss der Jahreszeit auf die Windgeschwindigkeit in grösseren Höhen 
zeigt die folgende kleine Tabelle. Die Mittelzahlen gelten für das Winterhalbjahr 
(Oktober bis März) und das Sommerhalhjahr. 


Geschwindigkeit nach Jahreszeiten. (Meter pro Sek.) 


Höhe in m 

500—2000 

2-4000 1 

4—6000 1 

G— 8000 

8—10000 

10—14000 

TInqil-i 1 Winter 
Upsala, ^ Sommer 

9.0 

10-8 

19.9 

20.5 

33.5 


9.3 

6-6 

12.0 

20-3 

19.7 

— 

-ni TT-n f Winter 
Blue Hill 1 Sommer 

11*3 

17.9 

26-3 

31.0 ’ 

41.8 

5040 

8-5 

11-7 

13.9 

19-0 

29.8 

32.8 

-i f AVinter 

1 Sommer 

5.7 

7-2 

4.9 

7.5 

I 7 .Ü 

i 12.2'') 

5-3 

7-1 

8-0 

8.5 

10-2 

1 144 


Die Zunahme der Windgeschwindigkeit im Winter tritt besonders aus den 
in Nordamerika ( 42 ^/ 2 ^) angestellten Messungen in überraschender Weise hervor. 
Bass sich zu Manila nichts ähnliches ergeben hat, ist aus der äquatornahen Lage 
dieses Ortes völlig erklärlich. Die mittlere Geschwindigkeit, sagt Bigelow, wächst 
bis zu 11 — 12 km und nimmt dann wieder ah bis 15 km, das Maximum der Ge- 
schwindigkeit der „östlichen Drift“ (der herrschenden Westwinde in den höheren 
Schichten) findet sich in einer Höhe von 7 engl. Meilen (11 km ca.). 


1) 10 — 12 km. 

Oberhalb 14 km 17.0 und 22.7 m. 
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Die Messungen am Dlue Hill-Obseivatorium ergeben eine ziemlich regelmässige 
Zunahme der Windgesch-rindigkeitmitdei Hohe im Sommer ninje 2*7 m pro Kilometei, 
im Winter um 6-5 m pro Kilometei Doch zeigen auch diese Messungen, im Detail 
betrachtet, eine Abnahme der Windgeschwindigkeit in dem Niveau zwischen 11 und 
1700 m (5— 1100 m, Zunahme 09m pro 100 m, ll~17O0ni, Abnahme 0-3 m, 
17— 2700 m, Zunahme 0 3 m) Die Abnahme der Windgeschwindigkeit in 
einem mittleien Niveau hat schon Vettin bemerkt Clement Ley hndet desgleichen 
dass die mittlere Schicht, in welclioi die Mehrzahl dei Wolken von Stratusform 
sich findet, eine Yeimmderung dei Geschwindigkeit zeige und scheint Vettin boi- 
zustimmen, dass ein lelatives Nachlasson dei Stäike der Luftbewegung m jenei 
Legion stattfindot, in welcher die häufigsten und reichlichsten Niedci schLige ein- 
tieteii, und dass die Ursache in dox' aufsteigenden Liiftbeweg'ung hege, welche diese 
Niederschlage ei zeugt 

Als Maxima der Windgeschwindigkeiten in den veischiedenon Wolkeniiiveaus 
wurden auf Blue Hill folgende gefunden: 


Maxima der Geschwindigkeit (Meter-Sek ) Blue Hill 


N ive.iu 

Ohorei 

ITnfcoioi 

Alto- 

— 

— 

Cii i US 

Ciriiis 

Cumulus 

Cumulus 

Stiatus 

So mm er halb,] 

68 

62 

33 

27 

18 

^\"intoi halbj' 

103 

öl 

21 

31 

15 


Die Messungen des Wetterbuieau 189d/97 gaben als maximale Geschwindig- 
keiten Cirrus 84m (Maizl, 80 (Dezembci) und 79 (Januar), Ciiio-Stratus 92 m 
(Dezember), Cnio Cumulus 90 (Dezember), 74 (Febiuai) 

Zu Manila waien die maximalen Gcscliwmdigkeiten, sämtlich im Cirro-Stratus- 
niveau Oktober bis Maiz 85 m, einmal, Apiil bis September 70 5 m, zweimal Zu 
Kew wurde als Maximum 53 6 m gemessen Zu Upsala wai das Maximum 68 m 
(Cirrus) und 62 m (Ciiio-Cumuli) 

Als mittlere Geschwindigkeiten der wiclitigsten Wolkentypeu wurden zu Upsala, 
ln Amerika (Blue Hill und Wetterb iircau) und zu Manila gefunden 

Mittlere Geschwindigkeiten verschiedener Wolkenformen (Meter-Sek ) Jahresmittel 



Ciims 

Ciiio- 

Stiatus 

Gni 0 - 
Cuniulue 

Älte- 
st 1 atu s 

Altu- 

(Juiiiulus 

Strato- 

CiiTimlus 

Cumulus 

Oumnlu- 

Nimhus 

ITpbala 
ßliie Hill 
Wetterhur. 
Manila 

215 

39 8 

32 6 

13 0 

26 2 

31 5 

28 6 

16 3 

17 4 

36 6 

28 4 

3 6 

21 7 

19 5 
(19 0) 

15 5 

15 0 

18 8 

5 7 

96 

10 0 

12 8 
63 

(114) 

11 5 
90 
55 

(11) 

14 8 
18 2 

8 0 


In Amerrka sind nach den Messungen am Blue Hill die Untei schiede der (Ge- 
schwindigkeiten zwischen Winter und Sommer sehr gioss Ciirus Winter 51*0, 
Sommer 28 5, Cmo-Stratus 380 und 24 9, Cirro-Cumulus 50 3 und 22 9, Strato- 
Cumulus 11*5 und 8 4 und Cumulus 14*3 und 8 7 In den Messungen zu Upsala 

1) Clayton meint, sie sei (bei seinen. Messungonl um ein Ergelmis des XJinstanaes, dass oi die Wolken 
zwiscken 1000-1700 ni zumeist nacliniittags goniessoii habe, wo ihre Bewegung- am lcuigfc,amsten sei, uingokeliit 
die unteren am Morgen, wo sie ,im raschesten ziehen 

-*) Hier, wiefinher, die Mittel mit Rücksicht auf die Zahl der Beohaclitungen zu don versclnedeiiea Stunden 
gebildet, da kaum ein taglidioi oder jhhilichei Gang voihandeu ist, aussei heim Cumiihis und Cumulo-Nimbub 
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und jenen des Wetterburean treten die Unterschiede der Jahreszeiten weniger 
hervor J) Dass sie zu Manila so gut wie fehlen, war zu erwarten. 

Eine tägliche Periode in der Geschwindigkeit des Wolkenzuges tritt nur 
hei den unteren Wolkenschichten in bemerkenswerter Weise hervor. Die Cumnlus- 
wolken zeigen zu Blue liill keine ausgesprochene tägliche Periode, wozu allerdings 
der Umstand beitragen muss, dass dieselben am Nachmittage in einem höheren 
Niveau sich befinden und dadurch im allgemeinen eine Zunahme der Geschwindig- 
keit erfahren müssen, wodurch eine eventuelle Abnahme am Nachmittage verdeckt 
wird. Die mittlere Geschwindigkeit nach Tageszeiten sind: 8 — lUh 10-4 m, 11 — 2^^: 
lO'O, 2 — 5^: 11-2, 5 — 8*3 in. Dagegen zeigen die Wolkenmessungen zu 

Manila für die unteren Schichten einen gut ausgesprochenen Gang, der aber mit 
jenem der Windstärke an der Erdoberfliiclie übereinstimmt. 


Manila. Geschwindigkeit des unteren Wolkenzuges nach Tageszeiten. 




i 

Höhe der 

Wolken 


- 

GeschwindiiSfkeit 


Wolkenfornien 

8-12 h 1 

12-4b 

1 4—8 li 1 

Mittel 

8— I2h 1 

12— 4h 1 

4-8h 1 

Mittel 

Cuiimlo-Ninib. 

3490 

5830 ^) 

3100 

4140 

5-6 

U -8 

7-2 

8-2 

Cumulus 

1710 

1880 

1900 

1830 

6-2 

( 5-4 

2-8 

i 

Nimbus 

1400 

( 1630 ) 

1410 

1480 

7-0 

8-0 

5-8 

1 6-9 


Die Geschwindigkeit des Wolkenzuges nimmt also zu Manila in den Höhen- 
schichten zwischen 1*5 und 6 km am Nachmittag zu, aber auch die Höhe der 
Wolken. Es kann also wenig daraus geschlossen werden. 


E. Die tägliche und jährliche Periode der verschiedenen Wolken- 
formen und die geographische Yerbreitung der letzteren. Eine tägliche Periode 
der Häufigkeit tritt am entschiedensten hervor hei den Haufenwolken (Cumulus) 
und beim Stratus (als Bodennebel). Die Haufenwolken erreichen, sowie die auf- 
steigende Lufthewegung, der sie ihre Entstehung verdanken, ihre grösste Häufig- 
keit am Nachmittage, der Nebel dagegen, als der Erde auflagernde Wolke, in der 
Nacht und arn frühen Morgen, wo der Boden durch nächtliche Wärmeausstrahlung 
am kältesten ist. K. Fritsch und neuerlich Helm Clayton haben die tägliche 
Periode der verschiedenen Wolkenformen untersucht. Der grossen Arbeit des letzt- 
genannten Forschers über die Naturgeschichte der Wolken entnehmen wir die folgen- 
den Daten. Die Beobachtungen waren stündliche von 7^^ morgens bis 10^^ abends. 

Im untersten Niveau der Wolkenbildung, im Stratusniveau, ist die tägliche 
Periode gerade die entgegengesetzte von jener im Cumulusniveau, wie dies mit der 
Entstehung dieser Wolkenformen vortrefflich überein stimmt. Jene erreicht ihr 
Maximum zur kältesten, diese zur wärmsten Tageszeit. Von Interesse ist die Ver- 
spätung des Eintrittes des Maximums mit zunehmender Höhe: Cumulus (1600 m) 

1) Let/toro gaben: Oimisformen Winter 32.0 , Sommer 2ö.!) , Stratiisrorinon Winter 19.2, Sommer 14.9 
Meter-Selcmido. 

Nur Okto’bor bis Mürü. 

3) Mittel aus 9830 und 1830 ! Alle bishe ri goa Angaben über die Hölioiiändening der Wolken im Laufe 
des Tages sind unsielier und leiden zumeist an dom Obolstande, dass die Zahl der Boobaebtungon zu den ver- 
sc.biedenen Tageszeiten selir ungleich ist, die Mittel also nieht gut vergleichbar sind. Es sollten zur Bestimmung der 
Uühenänderung der Wolken nur die Eeobaehtnngon an den gleichen Tagen, wo morgens, mittags und abends der- 
selbe Wolkontypus gemessen wurde, verwendet werden, denn das Koudenaationsniveau variiert sehr von einem 
Tage zum andern. An einem feuchten Tage, namentlicb nacliBegen, wird die Basis der Cumuli am Naclimittaga 
viel tiefer liegen, als an einem trockenen Tage am Morgen. 

H. Clayton, Disciission of Clond Ohservations. Cambridge 1890. 
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Mittleie Halligkeit Causgedriickt duich dea Grad der Himmelsbedcckung 
in Piozenten) Jahresmittel 




7b 

9h 

11 h 

1 

3h 1 

5h 

7 h 1 

9 h 

Stiatus 

30 

27 

26 

24 

22* 

23 

24 

26 

Cumulus 

14* 

17 

24 

31 

30 

26 

20 

16 

Alto-Cuiniilus 

39 

2b ! 

! 21* 

27 

30 

2h 

25 

22* 

Ciiro-Ciimulus 

24 

22* 1 

1 23 

24 

37 

26 

2b 

38 

(biriis 

17 * 

17 

1 21 

1 

22 

2:1 

i 

36 

22 

19 


Maximum 1 nachmittagb, Alto-Cmmilus (4000 m) Maximum Cii ro - Cumulus 

(6600m) Maximum 4^' und Cirius (9000m) Maximum 4—5^' abends. Wenn mau 
auch nicht annelimen darf, dass ein entsprechendes direktes Auf steigen der Wolken 
im Laufe des Tages stattfindet, so entspiicht doch die grössere Häufigkeit der Cirrus- 
forinen am Abende deieii häufiger Entstehung als Auflosungspiodnkten der Wolken 
dei aufbteigendeu Luftbewegung 

Auch die Wolkenheohachtungen zu Upsala haben ei geben, dass in allen 
Niveaus die Haufiigkeit der höheren Wolken im Laufe des Tages wachst ^) 

Die jährliche Periode dei verschiedenen Wolkenformen hat grosse Analogie 
mit dei tagliciien Im Winter halb] alii erieielieii die Stratusformen ilii Maximum, 
im Sommeibalbjabi die Ciimulusfoimen Auch die Cirmsfoimen werden im Sommei 
häufiger, da sie iin Winter nur im (3-efolge dei giosseien bturmwirbel auftreten. 

Die geogiaphi&che Vcrbieitung dei hauptsächlichsten Wolkcutypen bietet 
gleichfalls gio&se Analogie mit dei täglichen Pciiodci. 

Die Stratusformen eiieichcn in den hohcien Biciteu das Maximum iliicr Häufig- 
keit, die Oumulusfoimeii in den niediigereu Hieiten Eisteie sind auch über den 
Meeien und au den Küsten haufigei, als im Inlaude, von den Haufenwolken gilt 
das iimgekelnte Auch die Ciiriislbi men durften gegen die Pole Inn abnehmen 
Die gewöhnlichste Wolke in den Tiopen ist der Cumulus mit oder ohne Cirms 
odei Oiiioötiatus über dessen Kuppen Iii mittleren Bieiteii und namentlich zui 
fciec sind die gemLscliten Wolken (Stiato- Cumulus und unregelmässiger Cirio-Stiatus) 
am häufigsten Weiter nach Norden verschwindet der Cumulus fast ganz in jedei 
Porin und die Luft ist mit Nebel und Dunst erfüllt, welche zuweilen zu schlecht 
definierten öti atu sw olken anwachsen ^) 

II. Die Wolken als lliiumelsbedeckung. 

A Die Bewölkung, Grad der Bedeckung des I-Iimmels mit Wolken 
Die grossere oder geiingere Bedeckung des Himmels mit Wolken ist in rem meteoro- 
logischer wie in klimatischer Beziehung von grosser Wichtigkeit Es hangt von 
dei'sclhen die Quantit<at des diffusen Lichtes sowie die Intensität dea feoniienstrahlung 

1) Man veijjloiüio auck K XJboi die peiiodisclieu Eisckeinuiig-Gii am Wülkönhimnxel Abliaiidl 

der k Bolimiscken G-esellsckaft der "Wisbenschalten Fünfte Bolg'G, B IV. (Anok sopaiat 0 Haas©, Prag 1841)) 
Fritsck bat ein ganzes Jakr lang stiindliök© Wolkenboobaclituiigen angestellt Wei sich spezieller für Wolken 
niterebsieit , findet in dei citiexten AFhandlung vielfache Anrogunj?. Sehr eiiigeliend iviid auch die Faibe dei 
Wolken behandelt "Üb er die Entstehung der Farben dei Wolken s B.irus, Ameucan Met Jonrii IX lB9d 
S 48S, und Met Z 1893 S 319. The colors ot clondy condensation 

Über die Häufigkeit dei Haupttypen der Wolken und das Aussehen deiselben in verschiedenen Broiton 
s Aheroiomby in, <^uaxterly Jomn B Met Soc Vol XIII pag 141 Die Beobachtungen dieses ausge/eich- 
neten Wolkenlorscliers eistiocken sich fast nbei alle Breiton in beiden Halbkugeln 
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ab, von welch letzterer namentlich die Erwärmung der Erdoberfläche und die viel- 
fachen meteorologischen Folgen derselben bedingt werden. 

Eie meteorologischen Beobachtungajournale enthalten deshalb stets eine Rubrik 
für den geschätzten Grad der Himmelsbedeckung. In neuerer Zeit registriert 
man zudem auch noch die Dauer des Sonnenscheins. Die Angabe der Be- 
wölkung erfolgt in der Art, dass man schätzt, welchen aliquoten Teil der ganzen 
sichtbaren Himmelsfläche die Wolken einnehmen. Es genügt vollkommen, wenn 
man den Grad der Himinelsbedeckung in Zehnteilen angiebt. Die einzelnen 
Schätzungen dieser Art mögen recht unsicher scheinen, auch zum Teil sein, es ist 
aber bemerkenswert, dass die mittleren Bewölkungszahlen für benachbarte Orte, 
ja für ganze Landesteile sehr nahe überein stimmen. In Bezug darauf, wie man 
bei der Schätzung“ der Bewölkung vorzugelien hat, muss auf die Anleitungen zu 
meteorologischen Eeohachtungeii verwiesen werden. Es mag nur hervorgehoben 
werden, dass man dabei auf die Bewölkung in der Nähe des Horizontes ge- 
ringere Rücksicht nehmen soll. Ein schwieriger Fall für die Schätzung ist der, 
wenn der ganze Himmel mit einer dünnen Wolkenschiclit bedeckt ist, durch welche 
die Sonne noch sichtbar bleibt. Man ist übereingekommen, auf die Dicke der 
Wolkendecke keine Rücksicht zu nehmen, aber dem so geschätzten Grad der Be- 
wölkung einen Exponenten beizugehen (0 sehr gering, 2 dicht). 

Zur Registrierung des Sonnenscheins dient eine sehr homogene Glaskugel, 
welche nach allen Richtungen hin als Brennglas wirkt. Hinter derselben wird 
ein (entsprechend präparierter) Papierstreifen so befestigt, dass das im Brennpunkte 
der Kugellinse aiiftretende kleine Soiinenbild den ganzen Tag über auf denselben 
fällt. So lange die Sonne scheint, schwärzt das Sonnenbildchen auf seinem Wege 
den Papierstreifen längs seiner Mittellinie, welche in Stundenmarken eingeteilt ist 
Derart kann man bequem die Dauer des Sonnenscheins dem Papierstreifen ent- 
nehmen. -) 

Um auch die Bewölkung am Naclithimmel zu registrieren, exponiert man 
eine photographisclie Platte, welche den Polarstern und die Circumpolarsterne 
photographiert Auf diese Weise werden z. B. am Blue Hill- Observatorium bei 
Boston 24stündig6 Bewölkungsziflern orlialteu. 

Die Dauer des Sonnenscheins steht in keinem ganz einfachen Verhältnis zum 
Grad der Bewölkung, weil die Wahrscheinlichkeit eines bestimmten Grades der 
geschätzten Bewölkung nielit für alle Teile des Pliinmels die gleiche ist, ferner 
die Schätzung der Bewölkung nur zu wenigen Tageszeiten (meist nur morgens, 
nachmittags und abends) vorgenommen wird, während die Registrierung den 
ganzen Tag umfasst. Trotzdem lässt sieb genähert aus der Dauer des Sonnen- 
scheins auch auf die mittlere Bewölkung schliessen und umgekehrt^) 

Ü An Gebirgrastationöii "wird nmn natürlick deshall) anders seliätzeii als auf der Ebene. An den scliottiscken 
Stationen wird nur die kalbe Himmel sfliieko vom Zenit bis -lö® Zenitdistanz beriicksicktigt. — K. Laurent y, 
Üker die persOnliohön Peliler bei ScbUtznng’ der Bewölkung’. Wild, Rep. 1’. Met. JB. X. Nr. 2. Ib85. Audi 
Kleine Mitteilungen daselbst, Xr. 1. Sokeiiibare Abplattung dos Him.melsge’wölkea. — Über Sekätzung und 
Messung der Bewöllcung mittelst Autograpken s. Met. Z. 1889. Litteraturbericht S. 8G. 

Ü Eine Besebreibung des Sonnensobein- Autograpken, zuweilen aueb Heliograph genannt, sowie eine An- 
leitung zur Benutzung desselben findet man in den „InstruMioneii für raeteoro logische Beobaebtungen.“ Die 
Verwendung einer Gllaskugel zur Registrierung des Sonnensebeins rükrt von Campbell her, der Ständer für 
den Papierstreifen von G. G. Stokes: Deseription of the card supporter for sunskine Recorders adopted at tbe 
Met. Office. Quart. Journ. R. Met. Soe. April 1880. — Curtis, Sunsbine Recorders and tboir Indications. 
Quart. Journ. XXIV. 1898. 

Bezeidinet n die •wirkliebe registrierte Dauer des Sonnensekeins wUlirend eines Monates in Stunden, 
N die Zahl der Tagesstunden des Monats (Stunden der möglichen Dauer des Süniiensckeins) , so ist das 
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Von manchen Orten liegen nur Angaben vor über die mittleic Zahl dei beiteien, wolkigen 
und ganz hüben Tage (z B von dem spanischen Beohachtiiiigsiietz) Es iht schon vielfach vei- 
feuebt worden, aus diesen Angaben auch aut die mittleie Bewölkung zu schliessen, d i eine Gleichung 
anfzustellen, welche ans dei mittleicn Zahl dei klaien und doi tiuben Tage die imttleie Bewölkung 
zu beiechiien gestattet Kicm&ei findet, dass, wenn die Zahl dei klaien Tage mit k, die der trüben 
mit t und mit n die Zahl der Tage ubeihaupt bezeichnet wiid, die mittleie Bei\ olkung diesei n Tagi* 
nach clei Skala 0 — 10 sein nahe gegeben ist dmclx die Gleichung 

t — k 

Mittleie Bewölkung — 51 + 50 — 

Diese Kehition ist aus den Beohachtungon in Mittel- und Noideuiopa a])gcleitot Fui KussLuid 
stimmen die Konstanten 50 und 52 bessei Es wuide sich lohnen, zu vcisuchen, che beiden Kon- 
stanten in obigci Gleichung tui veischiedene Klnnagebiete zu beieclineii (Ein Tiflis fand Kassnei 
die Konstanten 50 und 55 5 

1 Del taghelle und jalirliclie Gang der Bewölkung Ubci den täglichen 
Gang dci Bewölkung liegen verlialtmsmaa&ig wenige Beohaclitiingseigehnissc voi, 
da dieselben nui auf Giimd von Augen-Beobaclitungen eilialten werden können 
Aber selbst dieses sparliclie Material hat noch keine eiuigciinasscn vollständige Zn- 
sammenstelliuig gefunden Nui Liznai bat veisncht, die bis 1885 voiliegenden 
Beobacktungeii liiemlich vollständig zu sammeln und zu diskutieien.^) Seitbei sind 
viele neue Eeobaclitungsergebni&se veröffentlicht woiclen, namentlich auch von 
1 Polarstationen Dei tägliche Gang dei Bewölkung nimmt an den meisten Oiten 
einen wenig einfachen 'Veilanf Die voi&cliiodcnen Wolkcnfoimen haben eine 
verschiedene tägliche Peiiode, woiaus ein komplizioitei taglichei Gang des Giades 
dei Himmelsbedockung lesiiltieit Doch sind gewisse eintaclic Cliarakteizuge fast 
überall wiedci7Ailinden 

Die Bodennebel, ILodinebol, Stiatnswolken bilden sich namentlicb in den 
Nacht- und Moigenstiinden, ivalircnd die Oiimuliiswolken und die aus ihnen ent- 
springenden verwandten Wolkenforinen als Cüehilde der aufsteigondcn Bewegung 
der Luft am hauhgston in den Mittags- und Machmittagsstunden auftieten Daraus 
eigicbt sich eine Tendenz zu einem Mavimiim clei Himmelsbedeckung am Moi gen 
und am Maclinnttage Im Jahicslaufe wnd das Moi gen- oder Yoinntiagsmaxiraum 
namentlicb in der kalteien Jaliioszcit, das Mittags- und Macbmitlagsmakhnum m 
doi waimoieii Jaliic&lialftc vorlieiihcdieii, vielfach aber weiden beide zugleich anzii- 


VcrluLltnis n N oiii Muss fui tho lI(‘itoik«it (h»^ Jluuiuols Dio inittleio olkuiijj;' isi dann t>oil uilij,'' 


(■ - -:) 


X 1 0 Z B, 


Wioii 1S<U — lh‘i.s P) JaliKO 



AVint 01 

Juni j 

Juh 

August ! 

Ja hl 

1 

2 heiloistü 1 2 tiubsto 

j Müiialo 

Sonnenschoindauiii lolativ j 

0 2B 1 

0 52 

0 57 

0 55 

0 11 

0 555 

0 100 

Beduzieit auf Bowoltung' 

7 7 

1 8 

1 3 

1 3 

5 <) 

3 43 

6 00 

Mittlere Bewölkung’ gesclillt/t 

7 4 

r>5 

4 8 

4 3 

() 1 

1 43 

() 55 


V Kioinsei, Über dio Bo/uohung-öu dei initUoioii Bövvullvuaf,'' zm Anzahl der hoiteröii und tiuhon 
Tage Mot Z 1885 S <121 Prestol war dei erste, dei onio solche Bezioliuriff aiifstollte Zoitsihrilt lüi 
Met Vir 1873 S 52, und Bodon und klmu von Obtliiosland Eniden 1872 S i29 G rossmann, Bo- 
löchnung dor Bowohuug aus der Zilil diT hollen uud trüben Tage Beuiseko Met Z 1884 B X S !41 
Mantel, über dasselbo Tlionia , la Annalen dei Schwei/ Met C A 1882 Mohn (Bewallviiiig' m Chn^tiauia 
Pogg Ann CXXI S 506) sclifitzt umgolohit aus der mittleren BeAvolkuiig die Anzahl dei tiubon und dei 
heiteren Tage 

2) Li/mai, "Über den tligliohen Gang- doi Bowollainjg Met Z 1885 S 241 Mau sehe iiaineiithcli die 
Tabellen S 246-248 Sclionroek, Die Bewölkung des lussischeii Koiches S GO— 73 Eassnor, TJnter- 
sucliungen über die Bowolkuiigsveihaltnisso ■von Tiflis Archiv der Dentsoheii Seewaito XXI 1808 Enthalt fiu 
alle aut dieBovüIkung hezuglichen Probleme bomeiken&werto Eigehmsse und behandelt den jUlulichen und tag- 
hellen Gang dei Be’^volkimg an heiteien und tiiiben Tagen gesondert 
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treffen sein. So lange die Sonne nielit kräftig auf den Boden einwirken kann, 
wird sie anf die etwa vorliandenen Seliiclitwolken auf lösend wirken, woraus sich 
eine Tendenz zu einem Minimum der Bewölkung in den späteren Vormittagsstunden 
ergiebt, namentlich in der kühleren Jahreshälfte, Im weiteren Verlaufe aber wird 
die nun folgende stärkere Erwärmung des Bodens aufsteigende Luftbewegungen 
begünstigen und damit die Bildung einer neuen Wolkendecke. Die herabsinkende 
Luftbewegung am Abend und in der Nacht löst die Wolken auf, so dass ein 
Hauptminimum der Bewölkung am Abende fast überall anzutreffen ist. Nur an 
wenigen Orten ist zu gewissen Jahreszeiten ein Maximum der Bewölkung am 
Abende anzutreffen, wahrscheinlich das Ergebnis der Wärmeausstrahlung bei sehr 
feuchter Luft in den höheren Schichten der Atmosphäre. 

In Bezug auf die geographische Verteilung der verschiedenen Typen des täg- 
lichen Ganges der Bewölkung mag nur bemerkt werden, dass die Polargegenden 
und die bolien Breiten mit den Verhältnissen in unserem Winterhalbjahr, die niedrigen 
Breiten mit jenen unseres Soininerlialbjtihr(‘.s die meiste Ähnlichkeit haben werden. 
Einige Beispiele für den beobachteten täglichen Gang der Bewölkung in ver- 
schiedenen Klimagebieten mögen hier folgen. 

Täglicher Gang der Bewölkung in Abweichungen vom Mittelwert. 2) 

(Skala 0—10.) 


Mitt. 

2 

4 

G 

8 10 Mittg. 2 4 0 

Paris. Dezember und Jmiuar. 

8 

10 

Mittel 

—0.32 

—0.14 

0.02 

0.14 

0.24 

0,34 0.23 0.23 0.06 —0.18 

Paris. Mai und Juni. 

—0.38 

-0.43* 

6.99 

—1.05 

—0.79 

—0.67 

0.00 

0.19 

0.5G 1.02 1.06 0.83 0.30 

■Wien. Jahr. 

—0.45 

—1.09* 

5.39 

—0.50 

—0.32 

—0.02 

0.27 

0.34 

0.22 0.19* 0.25 0.24 0.08 

Blue Pli 11. ffanuar. 

—0.28 

—0.51* 

5.6G 

—0.2 

0.1 

04 

0.3 

0.3 

0.3 04 0.2 —0.1 —0.6 

Blue Plill. Juli. 

—0.7* 

—0.7 

— 


—0.3 

— 0 . 3 " 

0.0 

__0.1 

0.0 0.6 0.8 0.3 0.2 

—0.1 

—0.7* 

— 


1) Docli ist der tägliche Gang dev Bewölkung in den Polargegenden reclit verschieden, wie nazneiitlieli 
die AufzeichnungGiL an den internationalen Polarstationen 1882/83 gezeigt haben. Auf Jan Mayen, zeigte gerade 
im Winter (bei Abwesenheit der Sonne!) der tägliche Gang die grösste Amplitnde. Maximum, nachmittags 1— 21i 
8.7, Minimum 11h abends 7.5, während 1331 Sommer fast kein täglicher Gang zu bemerken war (bei sehr grosser 
Bewölkimg). Auch im Jahresmittel trat das Maximum um Mittag, das Minitmim abends ein, Zu Ssagastyr, an 
der Lonaniündang, Maximum mittags 6.7, Miiiimuni 3h am 5.7. Im lüngiia-Pjord trat das Maximum um 9h 
vormittags, das Minimum um 9h abends ein. Eine vergleichende Bearbeitung dieses Beohaebtnngsmateriales 
stebt noch ans. tber die Häufigkeit verschiedener Bewölkungsgrade , berechnet von Meyer und Köppen, 
findet man später Hiiiweiao. 

3) Bewölkung in Paris. Angot, Aunales du Bureau Centrale Met. de France. AnneelSDl. I. Memoires. 
18 Jahre (1873— -1890). Wichtige grössere Arbeit. Vergl. Met. Z. 1893. S. 457. — 'Wien bei Liznar. Der 
beobachtete tägliche Gang nach den Jahreszeiten ist in Wien folgender (Hann, Täglicher Gang der nioteoru- 
logischen Elenientö in Wien. Sitz ungshe richte der Wiener Akademie. LXXXIII. Febr. 1881): 



2 ha 

Gb 

10b a 1 

2 h p j 

6 h 1 

10b 

Ampi. 

Oktober bis ITobruar 

-.33 

.48 

.34 

.00 

— .06 

— .43’^ 

0.51 

März, April, Juli bis September 

— .31 

.25 

.11 

.37 ! 

.12 

— . 54'^ 

0.91 

Mai, Juni 

— .33 

—.18 

.21 

.58 

.35 

— ,63* 

1.21 


Im Winter ist der Gang einfach, Maximum 8h am, Minimum nachts; in den übrigen Jahreszeiten treten 
zwei Maxima und Minima auf, indem ein sekundäres Minimum vor oder um Mittag eintritt. Das Moi'genmaxi- 
mnra ist im Herbst am stärksten entwickelt <7ham +0.62), das Nacbmittagsmaximum im Sommer (Öbp -1-0.51), 
das Abondminimum um 10h bis 11h tritt im Frühling und Herbst am stärksten auf ( 0.66). 
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Das Abendminimum der Eewolkimg ist fast ubeiall wieder za fnden, ebenso 
(aber minder konstant) das Maximum der Bewölkung am Morgen und ein zweites 
am Nachmittag, bald ist das eine, bald das andere das Haiiptmaximum Als Bei- 
spiel des täglichen Ganges dei Bewölkung in einem fast ganz i egenlosen, sein 
heiteren Klimagebiet mögen die entspreeli enden Zahlen fiir Kairo hier stehen, 
doch darf man dieselben nicht als typisch fui das regenarme kontinentale Sub- 
tropengebiet überhaupt betrachten^) 


Kaiio (5 Jaliie) Abweichungen Yom Mittel 


I\igeszeit Mittii 3 

6 

0 

Mittjr 

3 6 O 

Mittel 

Wmtei — 1 2^ — 0 8 

0 4 

07 

08 

10 —0 1 —10 

48 

Somnioi — 1 0 0 8 

32 

0 4 

—0 

_0 6 —0 8 —1 2 

1 4 

Der tägliche Gang ist 

also 

hier im 

Winter 

einfach, im Sommer doppelt und 


sehr stark ausgeprägt. 

Die Beispiele für den täglichen Gang m den Tiopen mit ausgcspiocbenei 
Regenzeit wollen wir aus Indien nehmen, sowie von Java (Batavia); die Zahlen für 
h'ordindien (Inneres) sind Mittelwerte von fünf Stationen 

Täglicher Gang der Bewölkung in den Tiopen 
Mittii 2 4 () 8 10 Mittg 2 4 () S 10 Mittel 


Noi d-lndi en 

I Kuhle flalnes/;eit (Oktoboi bis Febiiiai) II Heisse Zeit (Maiz bis Mai) 
III KPi>i‘ii/;eit (Juni bis Septeinbpi) 


I 

— 3G*' 

— 33 - 

- 33 

— 08 

07 

17 

.20 

54 

56 

12 

— X) 

— 35> 

t 70 

II 

— 54^ 

__3r) - 

- 31 

13 

03 

-14>' 

07 

65 

98 

54 

— 50 

-55^« 

2 37 

III 

— (F) 

_ r,5 _ 

- 32 

IS 

24 

40 

.()0 

82 

50 

10 

— 72 

-_75X 

5 03 







13 ata via 







' Regenzeit 

(Novpirib 

01 bis 

Jaimai) 

11 

Tiockeiie hoiteic 

Zeit < 

Null bis 

Septemliei) 

III Jalnesmittpl 

[ 

— 2G 

__r)8 - 

-()3^ 

15 - 

20 

01 

36 

11 

20 

61 

17 

17 

7 40 

11 

28 

_ 2 i _ 

.71X 

27 - 

85^ 

— 55 

-61 - 

-21 

— Ö8 

bl 

87 

89 

4t)5 

in 

^10 

4b - 

-72" 

10 - 

()G 

— 34 

.45 

02^ 

03 

87 

5{> 

27 

5 08 


Das Nachmittag sniaximuin ist in Indien das ganze Jahr hindinoh das Ilaupt- 
inaximum, das liaiiptininimum tiitt um 10^^ abends cm In dei trockenen heissen 
Zeit macht sich ein sekundäres Maximum um 6^ morgens noch bemeikbar 

Zu Batavia zeigt dei tägliche Gang der Bewölkung inolnere Maxima und 
Mmima Konstant tritt ein Maximum um Mittag, em Minimum um 4^ moigein 
und ein sekundaios Maximum um 6^ morgens auf Die trockene lioitcic Zeit 
zeichnet sich durch ein Abendmaxinium der Bewölkung aus, von dem auch iir 
Jahresmittel noch Spuren übrig bleiben (Maximum um 6^' abends), sowie durcl 
die starke Aufheiterung um 4^^ nachmittags Im allgemeinen sind che Vormittags 
stunden die heiteren, die Nachmittags- und Abendstunden die zumeist bedeckter 
Stunden Die Bewölkung der gleichen Tagesstunden zeigt zu Batavia meist einei 
sehi ausgesprochenen jährlichen Gang 

Es giebt Örtlichkeiten an Seekuston, wo morgens der Himmel fast stets bo 
deckt ist, wenigstens zu gewissen Jahreszeiten, während die Nachmittage gans 

In ST ulcus s £ B ist m Jaliresmittel last kein Uiglicber G-ang dei Baivolkiing zu toinöikou; die Bp 
\ vüll{uiig halt «ich von 71i morgens bis 7 h abends konstant bei 3 G mit einem kleinen Minimum (3 4) um Ibipm 
Die Nachtstunden sind, die heitersten, Ih bis 3h am 2 8 In violen Monaten ist ein Vormittags- und Nach 
mittagsmaximum vorbanclen 

2) Z B. 2— 4hpm Juli bis Oktober — 0 4, Septembei CMinimum) — 0 7, Dezember 0 5, Januar 0 0, Apri 
0 3 9 h bis lllipm Septemhei ~flO, Januai und Februai — 02 
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heiter sind, wenn die Sonne die Nebel oder "Wolken aufgelöst hat (Küste von 
Peru, Südwestafrika, Kalifornien, Marokko etc.). 

Auf Berggipfeln tritt die geringste Bewölkung in den Kackt- und Morgen- 
stunden ein, die grösste in den Nackniittagsstunden, am stärksten ist dieser täg- 
liche Gang im Sommerhalbjakr zn beobachten und in wärmeren KlimatenD) 

Auf dem Nord atlantischen Ozean zwischen 30^ und 45^ nördi Br. tritt 
das Maximum der Bewölkung am Morgen um 8^ ein, das Mininoiun abends um 
8^ oder später. Die Amplitude ist gering (0-4). Auf dem offenen Südatlan- 
tischen Ozean (20 — 25^ südL Br.) sind in allen Monaten zwei Maxima vorhanden, 
morgens zwischen 6^. und 8^ und nachmittags zwischen 2^’- und 4^ (im Sommer 
das Hauptmaximum), die kleinste Bewölkung tritt abends und nachts ein. Buch an 
hat die zweistündigen Beobachtungen an Bord des „Challenger“ auf allen Meeren zu 
folgenden Mittelwerten vereinigt.^) 

Täglicher Gang der Bewölkung auf den offenen Ozeanen. 

Mittn. 2 4 (j 8 10 Mittg. 2 4 G 8 10 

5.7 5.9 5.9 6.2 6.2 5.8 5.G* 5.8 5.9 5.7 5,7 

Die tägliche Amplitude ist also sehr klein. 40 tägige stündliche Eeohaclitimg’en 
an Bord der „Novara“ im äq[uatorialen Pacific ergaben mir kompliziertere Eesultate: 
Hauptmaximum 0*52, 3^ am, Plauptminimum 9^ morgens — 0-55, sekundäre 
Maxima nachmittags und 8^ abends (0-06 und 0-09) und sekundäre Minima 
4^pm und 11^ pm ( — 042 und — 0-04). Batavia zeigt in einigen Monaten 
einen ähnlichen Gang. 

Der jährliche Gang der Bewölkung. Derselbe verläuft zumeist parallel 
mit dem jährlichen Gange des Hegenfalles, der nach den Klimagebieten sehr ver- 
schieden ist. Die Grundzüge der Verteilung der jährlichen Eegenperioden werden 
später in Betrachtung gezogen werden müssen, das Detail derselben muss in 
die Klimatologie verwiesen werden. Es giebt aber einzelne Gegenden, wo die 
trockene Zeit die grösste Bewölkung hat, während die regenreiche Zeit einen 
weniger konstant bedeckten Himmel hat. Dies ist z. B. der Pall im äquatorialen 
Westafrika, wo klarer blauer Himmel nur in der Eegenzeit zn sehen ist, während 
in der Trockenzeit der Himmel fast ständig bedeckt bleibt 

Im ozeunisdien Xliiua der holien Breiten (I) hat der (ruhige) Sommer die grösste Bewölkung, 
oft fast ständige Trübung durch Nebel. Und lüclit blo.ss in den Eismeeren, wo die wärmere Duft 
in der Berührung mit dem Eis ihren Wasserdampfgelialt in Form dichter weisser Bodennehel aus- 
schoidet, die meist schon vom Mastkorb ans überblickt werden können, sondern auch in den eisfreien 
Nordmeeren, wie auf den Färöern und auf der Bering-Insel etc. Die Eisgrenze verrät sich aber stets 
durch dichte Nebel, und der die Eishlockade der Küsten (z. B. auf Island, im Norden und Nordwesten) 
begleitende kalte Nebel wirkt weiter landeinwärts schädlicher als das Eis selbst. Im Winter hei 
stärkerer Luftbewegung ist die Himmelsbedeckung geringer. Im streng kontinentalen Klima, wu‘. 
im Innern von Ostasieii (II) ist der Winter sehr heiter (soweit nicht die Strahlungskälte Bodennehel 
erzeugt), die Sommerregenzeit die trühe Zeit. Die mittlere Bewölkung ist gering, ln der gemässigten 
Zone (111), sow'eit sie. nicht streng kontinental, ist zumeist der Winter die trübste, der Sommer 
die heiterste Jahreszeit. Der Himmel bleibt das ganze Jahr mehr gleielimässig und stark bedeckt. 
Im Winter herrseben niedrige Schichtwolken und Nebel vor, die tagelang ununterbrochen den Himmel 
bedecken, im Sommcrhalhjahr, gegen Ausgang dos Sommers August und September (örtlich noch 

h Theodulpass (Schweiz) G.'JöÖm. Jahr: Maximuni 4hpin 5.C, Minimum S — 9h abends 4.5; Sommer: 
Maximum 5 und 6hpm 4.0, Minimum Oh morgens 3.0. Ein kleine.s sekuntliires Maximum nm 7h am giebb sich 

auch im Jahresmittel zn erkennen, im Winter ist es das Bauptraaxiniam. 

2) E öpp en und Mey er, Archiv der Deutschen Seewarte. XVI. 189;b Nr. 5, S.27. Sc hl e e, ebenda 

XV. 1892. Nr. ö. S. 18. — Challenger Report on Atmosph. Cirenlation. London 1889. S. 28 u. 29. Es 

wäre wünschenswert, dass der tägliche Gang nach den klimatischen Zonen separat beroebnet würde, das Material 
hierfür findet sich in Narrative. Vol I. 
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Einige typische Beispiele für den jährlichen Gang der Berwolknng 




Mittel 

von mehreien 

Stationen, die Zahl dei selben eingeklainmert 


Jan 

Fehl 

Maiz 

Api il Mai 

Juni Juli Aug Sept 

Okt Nov Dez 

Jahi 




I Hohe Bl eite Ozeanisches Klima 70° N (7) 



71 

G 9 

G 4 

70 7 7 

83 85 82 80 

80 G8 


7 5 



H Holie Bl eite Koiitincntales Ostasicn 5GV2'^ N , 115° E (10) 


31 

34 

3 0 

4 7 5 7 

5G 62 60 55 

5 4 4 8 

4 2 

4 0 

III 

Oeinashigte Zone Mittelem opa, Ungaiischc Niederung 

47® N (Nach 

Hegytoky ) 

b 5 

5 9 

5 7 

5 b 5 4 

5 3 4 4 4 2' 4 6 

5 8 0 6 

69 

5 b 



IV Homassigte Zone 

Mitteloui opa, Alpeiigipfel 2G00 in 47® N 

(7) 


5ü 

5 3 

GO 

(>5 70 

6 7 6 1 5 8 6 0 

6 0 5 5 

51^ 

5 9 



V 

Subtiopxsclie Zone Östliches Mittelmeer 

33 8® N (10) 



49 

4b 

38 

00 

13 11^ 13 18 

2 5 4 0 

4 7 

30 




VI Tiopen 

Monsunklima, Bengalen 23 

5® N (5 ) 



1 9 

1 8 

2G 

30 45 

75 86 84 75 

4 3 2 5 

] 8 

4 5 



VII 

Äquatoriales Klima Westatiika (Kameiun, Gabun) 3° N 


5 4^ 

6 3 

70 

7 2 7 4 

77 89 80 84 

80 7 4 

() G 

74 


( )ktül)ei), ist doi Himmel am lieitcisten bei gemiselitei Bewolkuiig Im Wintci lagoin die Wolken 
meist so niedng, dass die hulieien Beige da\on fici bleiben und hciteien Himmel liaben Deshalb 
ist dei lahilicliG Hang dei Bewölkung daselbst nahezu dei entgegengesetzte von •)(‘iieni in dei Niedeiung , 
der Wintei ist die lieiteiste Jahieszeit, dei Fiuhsommei die tiubste (IV) Die siibtiopisehen Zonen (V) 
zeichnen sich ubeiliaupt dm eh sein gelinge Bewölkung namentlich abei im Somniei aus, dei liauüg 
last wolkenlos bleibt, dei Wintei hat die giosste Himnndsbedccknng Wo abei, wie an den Ost- 
kusten doi Kontiiiento, die subtiopisclieii Bi eiten Munsuiiumdc und liegen haben, stimmt dei lalnliche 
(Jang dei Bewölkung mit jenen in den Tiopen u])erem, wo die giosste Bewölkung zui Zeit des 
hücliston Soniien&tan(le& eintiitt, wählend des nicchigsten Sonnenstandes abei dei Himmel last ständig 
wolkenlos bleibt (\J) Die Hegensatze in dci Himmelsbedeckmig wählend dm Trockenzeit und 
wählend dei Regenzeit sind sein gioss, wie sie sonst nngend andoiswo angetioUen weiden 

Im aquatoiialen Klima cndlieh (VII) ist dei Himmel das ganze .laln limdurch ständig und 
htaik bedeckt, die mittleie Bewölkung ist desliall) sein gioss (wie lu hohen Bi eiten), sie betiagl 
7 bis 8 Zolinteilo Die lelativ gelinge jaliihclie Periode ist oithcli leclit vei&clii('d<‘n, lu BataNia und 
ganz Noidausti allen z B geiade entgogeugesetzt jcuei in unseiera Beispiele 

2 Verteilung dei mittlcxen Bewölkung auf der Ei doberfl achc Hier 
kann nur cm ganz allgemeinei Überblick gegeben werden, in Bezug auf weiteres 
muss auf die Klimatologie verwiesen werden 

Die Bedeckung des Himmels mit Wolken ist am grössten über den Meeren 
und m den Kiistengegenden hoher Breiten, sie nimmt nach dem Äquator hm ab iind 
ci reicht in mittleren Breiten etwa um den 30^ nordl und sudl Br herum ein 
Minimum, liieraut nimmt sie wiedei zu, und der Aquatoiialgintel hat wieder eine 
beiläufig ebenso grosse Bewölkung wie die Oircumpolariegion (Meere und Küsten) 
Diese Verteilung der Bewölkung nach Zonen wiid in erster Linie bedingt durcli 
die allgemeine atmospliaiisclie Ziikulation, durch die aufsteigende Bewegung doi Luft 
m der Aquatoiialregion und die hei ah sinkenden Bewegung derselben an den Gienzcn 
des Tropengürtels In den höheren Breiten verlieren die mein oder mindei gegen 
die Pole hin gerichteten Luftströmungen ihren Wasserdampfgehalt durch allmähliche 
Abkühlung Dadurch entsteht häufige Bewölkung In den höchsten Breiten ist 
wegen des schon sehr geringen Wasserdampfgehaltes der Luft die Bewölkung wenig 
dicht und meist auf die untersten Schichten beschrankt S Arrhenius hat für 
die Breitegrade folgende mittlere Bewölkung gefunden^) 

qs Arrhenius in Philosoph Magr- Aprilheft 189 G Yol 41. S 275 — HauptsacMieh nach der Erd- 
karte der mittleren Bewölkung von Teisseienc de Bort ermittelt 
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60 

50 

40 

30 

20 10 Iqu. 10 

Mittlere Bewölkung. 

20 

30 

40 

50 

60 S. 

59 

61 

48 

49 

42 

40* 50 58 57 

48 

46* 

56 

66 

75 


T eis serene de Bort hat yersucht, die mittlere Bewölkung der ganzen Erd- 
oberfläche durch Konstruktion von Linien gleicher Bewölkung (Isbnephen) z:ur 
Darstellung zu bringen.^) 

Auf der Kax'te der Isonephen des Jahres sieht man, so unregelmässig, durch 
die Verteilung der Festländer beeinflusst, die Linien auch verlaufen, die Zonen 
kleinster Bewölkirng um 30® nördi Br. und 30® südL Br. herum sehr deutlich her- 
Yortreten, sowie Gebiete grösster Bewölkung in der Umgehung des Äq^uators und 
in hohen Breiten. Die kleinste Bewölkung haben die Passatzonen, namentlich aber 
das Innere der Kontinente, soweit dasselbe der tropischen Zone angehört, wo in den 
Wüstengebieten die mittlere Bewölkung auf und unter 2 herabsinkt; während die 
hohen Breiten über den Ozeanen eine Bewölkung bis 7 und darüber aufweiseh. 
Im Winter steigt sie daselbst sogar anf 8 und darüber. 

Das i’uss is die Eeich hat auf seinem Gebiete die grössten. Gegeiisät 2 e aufzuveisen, im Winter 
eine Bewölkung von 8 Zelmteilen an der Ostsee und am Weissen Meer, dagegen gleichzeitig nur 3 
in NE -Asien und 2 üu der Mongolei. Im Sommer hat die Gegend von Nowaja Semlja eine Be- 
wölkung von 7.5, während West-Turkestan nur 1.0 hat.'^) 

3. Die Zahl der heiteren und trüben Tage, Häufigkeit der ver- 
schiedenen Bewölkungsgrade. Zur Oharakterisierung der Bewölkungs Verhält- 
nisse des Himmels an einem Orte reicht die Angabe des mittleren Bewölkungsgrades- 
keineswegs aus, dieselbe bedarf einer Ergänzung durch die Angabe der Häufig- 
keitszahlen der verschiedenen Bewölkungsgrade. Die Zahlen, welche die mittlere- 
Bewölkung ansdrücken, gelien keineswegs parallel mit den entsprechenden Zahlen 
der Häufigkeit derselben. Während hei den übrigen meteorologischen Elementen 
die Mittelwerte derselben für einen gewissen Zeitahschitt mehr oder weniger auch 
den häufigsten Werten während derselben entsprechen oder denselben nahe kommen, 
ist dies bei den Bewölkungsgraden zumeist nicht der Fall. Die mittlere Bewölkung, 
eines Zeitabschnittes ist während desselben oft sehr selten beobachtet worden-,, 
während umgekehrt die Extreme 0 oder 10 (ganz heiter, ganz bedeckt) am häufigsten,, 
ja zuweilen fast ausschliesslich notiert worden siiid.^) Die mittlere Bewölkung ent- 

1) Teis serene de Bort, Etüde sur la distribntion inoyenno de la nebulosite ä, la snrfaco du g-lobe. 
Annales du Burean Central Met. de franco. 1884. T. IV. (Met. generale.) Mit Isonopkenkaxten der Monate 
iiiad des Jalires. (Kassner bat darauf aufiuorlcsain gemaclit, dass bei der Bewölkung in Eussland die Monate 
Yorsclioben sind, Januar ist Februar u. s. w.) Allgemeine Ergebnisse und Schlüsse in Comptes rendus. T. CIV. 
pag. 385—388. Fevriar 1887. — Bar tholoniews Physical Atlas. IH. Ba eban, Meteorology. 1899. XVII. Montlily 
Isoneplis. XVIIL Clouds. SunsMne Annual. - 

A. Scliönrock, Die Bewölkung des Eussischen Reickes. Mem. der Petersburger Akademie. VIIT. Ser. 
Matb.-phys. Klasse. Yol I. Nr. 9. Petersburg 1895. Mit Karten der Verteilung der mittleren Bewölkung und 
der beiteren und trüben Tage nach Jahr und Jahreszeiten und Diagrammen des jäbrlicbeii G-anges der Bewölkung. 
Eeferat s. Mot. Z. 1895. Litteraturhericlit S, 89. Rykatchew, Atlas Climatologiq[u6 de l’Empire de Russie. 
Nebulosite. Tafel 76 — 82. Betersburg 1900. — Von Monograp bieu über Bewölkungsvorbältnisse grösserer 
Gebiete müssen wir anfübren: P. Eifert, Die BewÖlkungsverhUltnisse -von Mitteleuropa. Halle a. S. 1885. Mit 
;i Tafeln und 1 Karte, und Poterm. Geograph. Mitteilungen. 1890. S. 137, mit schöner Isoiieplienkarte. D. Meyer ^ 
Die Bewölkung in Württeraherg. Stuttgart, Cotta. 1884. Ältere Arbeiten.: G. He 11 mann, Feuchtigkeit und 
Bewölkung auf der Iberischen Halbinsel. Niederl. Met. Jahrbuch, 1876, und H. Wild, Über die Bewölkung 
Eußslands. Eep. f. Met. B. II. 1871. — Charts sbowing tbe Average Montbly Cloudiness in the United States. 
Signal Service U. S. A. June 1891. Koppen bat selbe zu einer Iso i)lethendar Stellung des jährlichen Ganges- 
der Bewölkung in den. Vereinigten Staaten benutzt. Regenwahrscliemlichkeit und Bewölkung in den Ver- 
einigten Staaten von Nordamerika. Mot. Z. B. XXVIIT. 1893. S. 161. 

3) Die U-förniigo Hänfigkeitskurve der Frequenz der versebiedenerL Bewölkungs grade hat K. Pearson 
untersucht. Cloudiness. Note on a Novel Gase of frequency. Proc. R. Soc. Vol 62. pag. 237. 

Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 19 
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spriclit zwar auch, dann nocli ilircm naclistea Zweclv als kuizestei Ausdiuck dei 
Bewolkungsveihaltnisse, sie iintei druckt aber -wesenthche Eigentumlickkeiten der- 
selben, bedarf also diingend einei Ergänzung durch die Haufigkeitszahleu *) _ 

Es ist iin allgemeinen bekannt, dass bei uns itn Wintei die ganz lieitoien 
Tage sowie die ganz bedeckten Tage die weitaus voi bei rechenden sind, die ge- 
mischten, wolldgeu Tage seltenei verkommen, im Sommer veihalt es sich umgekehrt. 
In den Monatsmittcln dci Bewölkung ist das nicht mehr zu ei kennen Eie grossen 
Verschiedenheiten m der Häufigkeit der verschiedenen Bewölkungsstufen und das 
lorhen sehende Bbeiwiegen dei oxtiemen Bewolkungsgiade crgiobt sich aus den 
folgenden Haufigkeitszalilen: 


Häufigkeit der Bewolkungsstufen in Prozenten aller Bcoachtungen (Jalii) 



— 

Breslau 1 



Mittloioi Atl.intisohei 

Ozean 

Beivolkungsstuien 

Pawlowsk 


Batavui 

i-)-40ö 1 

10 - 150 

85—300 hl 

0 11 1 

19 

22 

10 

T 

7 

0 

11 50 

9 11 10 

7 

54 

5 

54 

16 

29 

20 

33 

157. 

D) 

15 

13 

r>aib Mävinmin fallt aut 

10 

1 

10 

10 

10 

4 

4 

Piozente desselben 

46 

48 

17 

23V. 

1 2) 

15 

ilittleie Bewölkung 

6 7 

6 5 

60 

67 

4 7 

4 9 


Man sieht, dass jene Bewolkung.sgraclo, welche dci mittleren Bewölkung eiit- 
spiechen, in den höheren Bieiten sein .selten sind, dagegen die Stufen !l und 10, 
und 0 und 1 weitaus vorheirschen, indem diese viei extremen Stufen im Norden 
70 Pioz. aller Beobaclitiingen ansmaclien In den niittleien Breiten und nahe dem 
Äqaator werden die extremen Stufen seltener und ubei dem Ozean gelangen sogai 
die mittleien Stufen zui Vorherrschaft Diese interessanten Verlialtmssc entziehen 
sich ganz nnseiei Kenntnis, so lange wir die Bewölkung nur auf Grund der Mittel- 
werte beurteilen 

II. Mejei und Koppen haben die Häuhgkeitszahlen dei verschiedenen Ic- 
wolkungsgrade einer eingehenden Untersuchung unterzogen und sind zu sehr intei- 
essanlen Eigehnissen gelangt, welche hiei nui aiigedentet werden können ®) 

Audi dio T<igebi 5 eitcn zeigen diaialvteribtibcho \’'c‘isc hiedeiiheiii n m aiii die lladiglunt 

idei veischieaenen Bewollrnngsgrade wii z B Eiesla-u, so betiagt inoiicens die piozPutiscli(‘ 

Häufigkeit ganz Bedeckten lliirimols (10) OT Proz , lialb BedecMeii Iliminels 0 bio/. , ganss lieitoreu 
llimincls 21 l^roz Nadimittags (21i) finden wir ganz truB 41 Proz , halBbedeckt IBTioz, gan/* 
licitei 8 P 102 : bloss-, nnd abends (10b) ganz tiub 47 Proz , halb bedeckt 27 Pioz , ganz lieitei 21 Pio/ 
i<Jdn 5 Ä hciteiei Himmel ist nacbmittags sein selten, halb Bedeckter am Moigon Zn Batavia fallt 
iinoreens das Maximnin der Häufigkeit ant den Bewolkungsgi ad G (mit 10 Proz.) und aut 10 (mit 
A5Pioz), nachmittags auf Bewölkung t) (14 Pioz ) und 2 (llPioz), ahends aut du* Bewölkung KJ 
(191fioz) Emgehendeie Mitteilungen uhei den täglichen (Bing der Häufigkeit dm veiscluedencii 
Bewolkungsgiade in verschiedenen lOimaten findet man 111 den citierteii Alihamllinigeii von Kt) pp 011 
lUnd Meiyer und von Schlee 

1) "Wenn zehn Tage (oder Termniö) dio Bewölkung 0 hatten, zehn folgonde dio Bowolkuiig 10, so ist d.u 
Mittel 5 zivai me heohachtet vvoiclen, Usst ater doch den diirolisclinitüiehen Eftokt heiu teilen, den diese Be 
^vülknllg&z■ustande liorvoigoiufen haben 

Aas (tt -H C) 2-1-5 abgeleitet, um mit den anderen Stuten veigleielibare Zahlen zu erhalten 
'i) H Meyer, Anleitung zur Bearbeitung meteorologischei Beobachtungen Beilm 1891 S 107—111 
Die Bewölkung — Koppen 11 Meyei, Die Hanllgkeit der verschiedenen Grade dei Be^volkung als klimatische 
Element Archiv der Deutsehen Seevarto XVI 1893 Ni 5. "Wichtige grosse Arbeit, 27 Seiten P Beoliach 
tungen aus allen Oimagehieten heiechnet Beforat in Met Z 1894 Littoiatuxheiiclit S M Vorgl auol 
Kremser m Beutsche Met Z II 1885 S 32« 

*) Mittel aus 1 — 0 
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Als Norm für die Zählung der heiteren und trüben Tage (oder Stunden) nimmt 
man gewöhnlich an. dass die Bewölkungsgrade 0 und 1 für heiter, 9 und 10 für 
trüb zu gelten haben; was zwischen liegt, wird als gemischte oder gebrochene 
Tage gezählt.^) 

Die Angaben der Bewölkungsverhältnisse verschiedener Orte nach der Zahl 
der heiteren, trüben und gemischten (gebrochenen) Tage liefern sehr charakteristische 
Unterschiede, die hier nur angedeutet werden können. In Nord- und Mitteleuropa 
überwiegen die, gebrochenen und trüben Tage, erstere zumeist in der wärmeren 
Jahreszeit, letztere in der kalten. Im Mittelmeergebiet überwiegen die gebrochenen 
und ganz heiteren Tage, ganz bedeckte fehlen vielfach ganz. In Westsibirien über- 
wiegen die bedeckten Tage im Winter, während sie gleichzeitig in Ostsibirien am 
seltensten auftreten und die heiteren Tage namentlich im Januar und Februar 
vorherrschen. In den Tropen überwiegen die gemischten Tage zu allen Jahres- 
und Tageszeiten; ebenso über den Ozeanen, wo die gebrochenen Tage viel häufiger 
sind als unter gleichen Breiten auf dem Festlande. Die Bewölkung 10 ist auf 
dem Ozean in den ersten Stunden nacli Mittag am seltensten, nach Mitternacht am 
häufigsten. 

Die grosse Arbeit von A. Schön rock über die BewÖlkungsverbältnisse des 
russisclien Reiches enthält die grösste Sammlung von Daten über die Häufigkeit 
der heiteren iind trüben O^age, nebst deren kartograpliischer Darstellung (Jahr und 
Jahreszeiten). Während man am Weissen Meere nur 25, an den russischen Ost- 
seeküsten 49 heitere Tage im Jahre zählt, giebt es deren in Ostasien 110 und in 
der Kirgisen- Steppe 140. Am Weissen Meere hat man 184 bedeckte Tage, in 
der Kirgisen-Steppe 56, am Nordrande der Gobi bloss 48. 

Die Selteiilieit wolkenloser Tage in Mittel eure jua ergiebt sich aus einer Arbeit von Melde, 
Marburg (Hessen) hat nur 10 — 14 Tage im Jahre, an denen morgens, nachmittags und abends die 
Bewölkung durchweg 0 ist, in manchen Jahren fehlen solche Tage ganz. Nach Monaten fehlen sie 
am häufigsten im Oktober (in 80 Proz. der »Jahrgänge), dann im Juni, November und Dezember 
(in G6 IT'ozj Die meisten wolkenlosen Tage hat der März (iin Mittel 2.73) und der September 
(2.84), die wenigsten »Juni (1.0) und Juli (0.8). Dann kommen November und Dezember (mit 2.3 
zusammen). Mehr als 3 Tage hintereinander dauert wolkenloser Himmel äusserst selten an; die längsten 
Folgen haben der Winter, dann Herbst und Frühling. *0 

B. Die Dauer des Sonnenscheins. In neuerer Zeit hat man einfache Apparate 
ersonnen, um die Dauer des Sonnenscheins zu registrieren. Der am meisten be- 
nutzte „Heliograplf' ist der von Campell-Stokes, der früher schon kurz be- 
schrieben worden ist, ausserdem haben Jordan (und Maurer) pbotograpliisch 
registrierende Apparate angegeben. Dadurch sind wür jetzt schon im Besitz eines 
recht reichhaltigen Beobachtungsinaterials zur Beurteilung des gesamten Ausmasses 
der direkten Insolation, welche verschiedenen Teilen der Erde zukommt, sowie der 
täglichen und jährlichen Periode der Sonnenscheindauer. 

Man giebt die Dauer des Sonnenscheins zumeist an durch die Zahl der Stunden 
Sonnenscheins (im Monat und Jahr) und zugleich noch in Prozenten der möglichen 
Dauer (der l^ageslänge), was für viele Zwecke sehr nützlich ist, oder man dividiert 
die Summe der Sonnenscheinstunden diircli die entspi'echende Zahl der Tage, so 
dass man den durcbsclmittlicben Betrag der täglichen Sonnenscheindauer in Stunden 
erfährt, w^as einen kurzen übersichtlichen Ausdruck dieses wichtigen meteorologischen 

P Vielfacli Avird 0—2 als heiter, S— 10 als trüb gezählt, Küppon schlägt vor zu unters clieiden : 0 als 
'wollveiiloson , 1—9 als gebrochenen, lO als bodoekten Himmel. Die Stufe 0 kommt aber in manchen Klimaten 
gar nicht vor. 

2) P. Melde, DIo wollceiiloson Tage, lieobaebtet in den Jahren 1866—1894 zu Marburg. Näheres s. Met. Z. 
1805. Litleraturbericlit S. 37. 
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Elementes ergiebt Eur die Darstellung des täglichen Ganges dei Dauer des Sonnen- 
scheins in den einzelnen Monaten eignet sich aber wohl am besten die Angabe der 
direkt registriciten Sonnenscheinstunden wählend der Dauei der Periode (Monat) 

Von den Ergebnissen dei Eegistriemng des Sonnenscheins kann hier nur 
weniges mitgeteilt werden, da Sonnenschemdauer und Bewölkung, wie fiuhci be- 
merkt, so nahe paiallel gehen, dass ein näheres Emtieten auf die geographische 
Verteilung und den Gang des eisteien Elementes fast eine Wiederholung des ini 
vorausgehenden Abschnitte enthaltenen sein wurde 

Da aber die Angaben ubci die Dauei des Sonnenscheins doch ein selbst- 
ständige! und lelirieicher Ausdruck der Veihaltnisse der Himmel&bedcckung sind, 
so müssen die allei wichtigsten Eigebnisse dei Registrierung dos Sonnenscheins doch 
hier Platz hnden 

Die Jahressummen der Dauei des Sonnenscheins in Europa schwanken (soweit 
die Beobachtungen i eichen) zwischen 1150 Stunden im nördlichen Schottland und 
nher 2900 Stunden zu Madiid Diesei grosse Unterschied ist sowohl ein Effekt 
des Giades der Bewölkung als auch der geographischen Breite Wii elimnncien 
den letzteren Einfluss, wenn wii die Dauei in Prozenten doi möglichen Dauer aus- 
drucken Dann werden die obigen Extieme 26 und 66 Proz Die Orkneys-Inseln 
erhalten nur der möglichen Bestiahlung, Madiid aber nahe 0*7, die britischen 

Inseln erhalten 30 Proz, Deutschland 38, Italien 52 Pioz (alles Duichschnitts- 
zahlen) In den rogenarmen, heiteien, subtropischen Breiten steigt dieses Verhältnis 
noch hoher, so zu Kimberley in Südafrika auf 74 Pioz, also auf dei möglichen 
Dauer ^) (die Registrierung giebt 3258 Stunden), im Juli werden sogar 85 Proz er- 
reicht In den Tropen nimmt die relative Dauer wiedci ab, namentlich am 
Äquator (Batavia 57 Proz ) 

Auch mit zunehmender Hohe nimmt die Sonnensclieindaiiei meist ab Auf 
dem Gipfel des Ben Nevis in Schottland werden nni 16 Proz logistiiort, auf dem 
«Sonnblick 34 Proz (gegen mein als 40 Proz. in der Niedeiung) Ilochthalcr da- 
gegen (Davos, Aiosa in der Schweiz) können mehr Sonnenschein haben als vor- 
liegende Niederung, weil die Herbst- und Winteinehel fehlen. 

öiossc Stddtc zeigen eine auitallciide Vciminderung des Sonnensclicms dmcli Kaiieh mul Nfebcl- 
bildung So hat London (City) niu 23 Pioz gegen 31 Pioz zu ICew, Hambuig 28 Pioz , wabieud 
die Umgebung wohl 35 Proz hat Dci ünteischied betragt ca 7 — 8 Proz und erreicht im Wmtei 
den grössten Bctiag Drucken wii die Dauer des Soimenschems aus duicb die Anzahl dci Stunden 
Sonnenscliem , die iin Mittel aut einen Tag entfallt, so eihalten wii tui die vorhin erwtlhnten Oite 
Ben Nevis 2 0, Orkneys-Inseln 3 1, Sonnblick 4 4 (Kremsmunster und Klagenfuit dagegen 5 0), London 
(City) 2 8 gegen Kew 3 8, Hamburg 3 4 (Umgebung 4 5), Madrid 8 0, Kimheiley 8 9 Die sonnigsten 
Orte haben also etwa 9 Stunden täglich Sonnenschein duielischnittlicli das ganze Jahi lundiucb, an 
den sonnenlosesten Olten sinkt dicsei Betiag wohl auf em Fünftel davon hei ab 

Nach Kremser kann man annehmen^), dass die mittlere gleiche Soimenschom- 
dauer durchschnittlich betragt in Schottland etwa 3 Stunden, Irland 3 — 1, Eng- 
land 3 ^/ 2 — 4 ^ 2 , Deutschland 4 ^/ 2 — 5, Frankreich 5 — 6 (im Süden), Osten eich 
5 — 7, Spanien 7 — 8 Wie König nachweist, nimmt in Europa die Dauer des 

1) Die wiclitigsten Zusammenstellungen der Ergebnisse der Eegistiierungon des Sonnenscheins sind 
H König, Däner des Sonnenscheins in Enropa Nova Acta Abbandlnngon der Leopold -Karol Doutsclion 
Akademie B LXVII Nr 8 Halle 1890 Mit einer Karte, Linien gleicher Dauer des Sonnonscliems (Isoliolion) 
und Diagrammen — Met Council Nr 98 London Ten years annsbine in the Biitish Isles 1881/90. London 
1891. — Sonnenscbeindaner in Nordamerika Mit Karte Monthly Weather Eeview Mai cb 1898 pag 108. Man 
sebe auch den Pbysik Atlas von Bartboloraew HI Meteorology vonBueban Viele omzolne Daten ont- 
bhlt die Met Zeitsobrift 

2) Met Z 1897 S 238 Beispiel ans den Tropen, Port au Pimce s. Met Z 1896 S 78 

S) V Kiemser, Dauer des Sonnenscbeins in Europa Das W'etter B XII 1895 S 241 
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Sonnenscheins von W nach E (ins Inland hinein unter gleicher Breite) und zugleich 
von Norden nach Süden hin zu. Es wird wohl allgemein sieh so verhalten. Die 
geographische Yerteilung der Sonnenscheindauer findet man hei König eingehend 
behandelt, man vergleiche auch die „Isohelien“ Nordamerikas.^) 

1. Die jährliche Periode der Dauer des Sonnenscheins geht natürlich 
parallel mit der jährlichen Periode der Bewölkung, nur werden die Unterschiede 
zwischen Sommer und Winter dadurch modifiziert (meist verstärkt), dass in höheren 
Breiten die Sonne im Winter stets dem Horizont mehr oder minder nahe hleiht, 
also die scheinbare Bewölkung gegen den Horizont hin von grossem Einflüsse ist, 
während sie bei der Schätzung der Himmelsbedeckung weniger berücksichtigt wird. 
Die Sonnenscheindauer des Winters wird dadurch vermindert und zwar in höherem 
Masse als die geschätzte Bewölkung zunimmt. 

Hervorhebung verdient hier noch die auflallende Begünstigung, deren sich die 
hochgelegenen Orte im Winter in Bezug auf den Sonnenschein erfreuen- ihre Lage 
oberhalb des niedrigen Wintergewölkes der mittleren Breiten tritt in den Zahlen 
der mittleren Sonnenscheindauer noch viel stärker hervor als in jener der mittleren 
Bewölkung. 

Im Dezember liaben Sllntis (2500 m) und Soimblick (3100 m) durchsclinittlich mehr Soimen- 
scliein als Madrid: Säntis 130, Soimblick 129, Madrid nur 121 Stunden (Pola 96). Die Dauer des 
Sonneiisclieins in Prozenten der mögliclien Dauer beträgt iin Winter auf dem Soimblick 46 Proz., 
auf dem Säntis 43 Proz., auf dem Obir 41 Proz., dagegen zu Wien nur 25 Proz., in Ziiricli 23 Proz., 
zu Klagenfurt 29 l^roz. Im Sommer allerdings kelirt sich das Verhältnis um: Soniiblick 30 Proz., 
Säntis 35 Proz., Obir 38 Proz., dagegen Wien 53 Proz., Zürich 52 Proz. Die inneren Hoclithälor der 
Alpen nehmen im Winter au der Begünstigung teil, haben aber zugleich im Sommer mehr Sonnen- 
schein als die Berggipfel, sie erhalten daher auch im Jahresmittel etwas mehr Sonne als die Niederung. 
So hat z. B. Davos 1814 Stunden Sonnenschein im Jahr, Arosa (1835 m) 1873 Stunden, während die 
niedere Norclschwciz (Based, Zürich, SchalBiausen) nur 1743 Stunden Sonnenschein hat.^) 

2. Der tägliche Gang des Sonnenscheins beansprucht eine speziellere Be- 
achtung, sowohl an sich als selbständiges meteorologisches Element, als auch wegen 
des Mangels einer kontinuierlichen Kegistrierung der BeAvÖlkimg. ^) Der tägliche 
•Gang der Insolation ist wichtig, weil eine ganze Keihe meteorologischer Erschei- 
nungen von demselben abhängen. Wir haben ja in der Wirkung der Sonnen wärme 
auf die feste oder flüssige Erdoberfläche und sodann auf die Luft die Hauptursache 
aller Vorgänge in der Lufthülle der Erde erkannt. 

Die folgende kleine Tabelle erläutert die hauptsächlichsten Erscheinungen im 
täglichen Gange der Insolation. Die Zahlen derselben geben an, wie viel volle 
Stunden Sonnenschein während eines Monates einem jeden Stundenintervall zwischen 
6^^ morgens und 6^^ abends zukommen. ^) Mit anderen Worten, die Zahlen geben 


1) Moiitlily Weatlior Eoviüw. Marek 1898. x’si'g- 168. Arizona erkält 74 Proz. (Yuma sogar S'ü Proz.), die 
Seonregion etwa 40 Proz., örtlick sinkt die Insolationsdauer auf 30 Proz. kerab. S. Karte VII, Isokelien für die 
Voreinigten Staaten. 

2) Eg ist nock von Interesse , den Säntisgipfel mit Lugano zu vergleieken. Ersterer kat von November 
bis Januar inkl. 884 Stunden Sonnensekoin, Lugano dagegen bloss 347 Stunden, im Juni aber kat der Säntis 
nur 145 Stunden (30 Proz.), Lugano dagegen 253 Stunden (61 Proz.). 

Vorgl. A. Lancaster: De Pinteret des releves journaliers dos lieures de Soloil. Annuaire de PObser- 
viitoire E. de Belgigue. 1S99. 

4) Die früheren und späteren Stunden im Sommer und Jakr sind liier weggolassen, der Vorgleiekbarkeit 
der Zaklen wegen. Sie kaben auck weniger Bedeutung. Es ist bekannt, dass die meisten Sonuensekein-Auto- 
gvapkon ihren Dienst versagen, wenn die Sonne dom Horizont nabe ist, ausserdem wirken ganz lokale Verhält- 
nisse in gleickeiii Sinne störend in der Nähe von Sonnenauf- und -Untergang. Füi Hamburg entfallen auf die 
Zeit vor und nach 6 k im Jakre 56 Stunden Sonnensekoin, ca. 41/2 Proz. der Jakrosmenge, zu Wien 108 Stunden 
■oder nahe 6 Proz. Ilamhurg hat von 4— Okam nur 12 Stunden, von G— 81ip 45 Stunden, Magdeburg 37 und 
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au, an wie vielen Tagen im Monate diuchschnittlich ni dem betieffenden Stmiden- 
zntervall die Sonne voll ausscliemt 

Der Ubersiclitliclikeit lialbei be&cliiankt sich die Tabelle auf Angabe dei 
Insolatioiisdauer in den diei Monaten mit dem tiefsten und mit dem höchsten 
Sonnenstände, sowie im ganzen Jaliie, alle Zahlen auf einen mittleien Monat leduziert. 


Häufigkeit (Stunden) des Sonnenscheins zu den veischiedenen Tageszeiten 
(Mittleie Zahl dei Stunden Sonnenschein wählend eines Monates ) 



Älitteleiuüiia, 

Mittelem oj)a 


Tropen 




(Niedoiung) 

(Beijoja^ipfel 

San Jose, Cüstanta 


Tageszeit 


> ültol) 



2550 m 


istiooknol z nasse 
Monate 


Tnges/eit 


Nüvemb 

Mai 


Xovenib 

Mai 


Januar 

Juni 

Ja ln 



bis 

bis 

Jahi 

bi3 

bis 

Jalii 



Februai 

Juli 


Februm 

Juli 

Febiuar 

Juli 



6—7 

oo 

15*1 

63 

01 

117 

54 

10 0 

7b 

86 

6—7 

7—8 

03 

IG 6 

90 

44 

13 9 

10 4 

22 6 

14 7 

191 

7-8 

8—9 

25 

17.9 

11 7 

54 

14 2 

13 5 

21 8 

IG 8 

204 

8-9 

9-10 

fil 

19 0 

13 5 

141 

14 0 

14 4 

21.7 

16 0 

19 2 

9—10 

10-11 

68 

19 5 

15 0 

15 4 

13 2 

14 5 

21-2 

15 0 

181 

10-11 

11— Mittag 

80 

19 3 

15 7 

159 

114 

13 9 

20 7^ 

10 5 

15 9 

1 1— Mittag 

Mittag— 1 

8 8 

19 0 

15 9 

15 7 

10 9 

13 5 

20 8 

86 

148 

Mittag— 1 

1 2 

9 0 

18 8 

15 8 

154 

10 9 

13 1 

21-2 

83 

14 4 

1—2 

2-3 

8-2 

18 3 

15 3 

14 3 

99 

12 2 

20 8 

67 

1 12 8 

2-3 

3-4 

5 2 

17 5 

13 8 

115 

92 

110 

19 4 

4 0 

1 10 0 

3-4 

4-5 

06 

16 3 

10 3 

48 

90 

81 

14 5 

2 2 

67 

4-5 

5-6 

OO 

14 5 

b 7 

00 

85 

48 

35 

Ob 

18 

5-6 

Voi mittag 

22 7 

107 4 

71 2 

55 3 

78 4 

721 

118 0 

80 6 

1013 

Voi mittag 

Nachmittag 

318 

104-4 

77 8 

61 7 

58 4 

G2 7 

100-2 

30 4 

60 5 

Nachmittag 

im Monat 

54 5 

211 8 

149 0 

1170 

136 8 

134 8 

218 2 

1110 

1618 

im Monat 


Die Zahlen lui Mitteleuropa mögen mein oder weniger als fui die miitleie 
gemässigte Zone geltend angesehen werden Sie zeigen, dass das Maximum dei 
täglichen Insolation im Wintei ganz entschieden auf den ISTachmittag lallt, auf 1 — 
im Jahresmittel auch noch auf Mittagbisl^b der Nachmittag hat etwas mehr Stunden 
Sonnenschein als der Vormittag Diese Satze gelten in noch hoheiem Grade für 
etwas höhere Breiten und für küstennahe Orte. An diesen itickt das Maximum dei 
Insolation am meisten auf den Nachmittag hinüber und letzterei hat mehr Sonnen- 
schein als der Voi mittag Offenbar ist die grossere nebelige und wolkige Trübung 
der Luft am Vormittag die TJisaehe davon, die Sonne muss erst den nächtlich 
kondensierten Wasserdampf wieder auf lösen, um zu voller Wirkung zu kommen 
Die Zahlen für den Winter sprechen deutlich dafür Im Sommerhalbjahr verhalt 
es sich umgekehrt Das Maximum der Insolation fallt schon auf den Vormittag von 
10 — etwa, indem die Sonne sich selbst durch die Wolkenhildung der aiif- 


41 5, Wien, resp ()0 und 4b Am Morgen, ist dei lokal© TJntorsoliied am grössten, was woU ©rklilrlich Dazu 
Iväm© überall nocb. der Ausfall, der duroli. den Mangel an. Enipfiiidlieli!koit der Autograplien ontstelit und der an 
gan-s kelteren Tagen auf je 1 Stunde Yöxansclilagt weiden darf 

Zurick, Kremsmnnster , Wien, lUagenfart, Lugano, lotssteros m Winter nur mit halbem. Qe\Yiclit in 
Rechnung: gestellt 

■2) Sonntlick, Santis, Obii 
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steigenden Xiuftbewegung, die sie veranlasst, ein Hindernis schafft, am Nachmittage 
voll ausznscheinen. Der Vormittag hat deshalb meist etwas mehr Sonnenschein- 
stunden als der Nachmittag, besonders in niedrigeren Breiten. Vom Norden und 
den Küstengegenden gilt dies weniger als für das Inland und niedrigere Breiten.') 

An vielen Orten kann man in einem oder mehreren Sommermonaten eine Ab- 
nahme der Insolation gerade um Mittag beobachten, worauf dann nach Mittag wieder 
eine Zunahme folgt, so dass zwei Maxima der Insolation auftreten, von denen 
das vormittägige meist das Hauptmaximum ist. Die Ursache liegt in einer grösseren 
Trübung (Kondensation des Wasserdampfes) des Himmels um Mittag, für welche be- 
besonders die aktinometrischen Eegistrierungen empfindlich sind (s. S. 37 u. 38). Dieselbe 
Avird hervorgebracht durch die Hebung und Abkühlung der höheren Uuftschichten 
infolge der Ausdehnung der unteren bei steigender Temperatur. Auch die Bewölkung 
zeigt ein Maximum um diese Zeit. Heitere warme Sommermonate zeigen diese 
Doppelperiode (überhaupt das Vormittagsmaximum) häufiger als kühle und trübe.-) 

Auf den Berggipfeln erreicht die Häufigkeit des Sonnenscheins im Winter 
das Maximum um Mittag, wie unten, nur etwas früher, und der Nachmittag hat 
('twas mehr Sonnenschein als der Vormittag. Die Summe der Sonnenscheinstunden 
ist dann mehr als doppelt so gross als in der Niederung, der Vormittag eines 
Wintermonates hat allein so viel Stunden Sonnenschein als rmten der ganze Tag. 
Im Sommerhalbjahr aber erreicht die Insolation schon sehr früh am Vormittag, um 
8 — gJ», ihr Maximum und nimmt dann langsam ab. Jede von Mittag gleich weit 
abstehende Stunde hat vormittags viel mehr Sonne als nachmittags, so dass dem 
Vormittag nahe 58 Proz. des täglichen Sonnenscheins zukommen. Die Wanderung 
des MflTimnm.s der Insolation im Jahreslaufe zeigen die Registrierungen auf dem 
Obir (2040 m) am auffallendsten. Das Maximum föllt von November bis Januar inkl. 
auf Mittag bis 1’', im Februar auf 11 bis Mittag, im März auf 10 — ll'*, vom April 
bis August auf 8 — O'', dann geht es wieder zurück, im September auf 9 — 10*', 
und im Oktober auf 10 — 11’* vormittags. Vergleicht man die Sonnenscheindaner 
der 3 Stunden 11’* a bis l’'pm in den verschiedenen Monaten auf Berggipfeln mit 
jener in der Niederung darunter, so zeigt sich folgendes: Sonnblick und Obir 
haben das Maximum 47 Stunden im Dezember, das Minimum im Juni mit bloss 
27 Stunden; Wien und Klagenfurt dagegen: Dezember Minimum 21 '3 Stunden, 
August Maximum mit 66-5 Stunden. Der G-ang der Insolationsdauer um Mittag 
herum ist also oben der entgegengesetzte von jenem unten. 

Die Ursache des Mangels an Sonnenschein auf Bergen in den Nachmittags- 
stunden der wärmeren Jahreshälfte ist die aufsteigende Luftbewegung und die von 
derselben bedingte Wolkenbildung um die Berggipfel. Die Hochthäler nehmen 
daran nur wenig teil. Die Berge höherer Breiten in kühleren und trüben 
Klimaten, wo die Erwärmung des Bodens geringer ist, zeigen die nachmittägige 
Abnahme der Insolation nur in geringem Masse. Auf dem Ben Nevis hat von Mai 
bis Juli der Vormittag 156, der Nachmittag 157 Stunden Sonnenschein.®) (Jahi. 
Vormittag 355-3, Nachmittag 365-3 Stunden.) 

In den Tropen und namentlich in der Äquatorialregion ist der tägliche Gang 
der Insolation in der Niederung gleich jenem auf den Berggipfeln bei uns, namentlich in 


1) Klagenfurt hat vormittags durchs chnittlicli 2.4 Stunden Sonnenschein, nachmittags 2.6, Bukarest 
vormittags 2.9, nachmittags 3.0, Kimherley vormittags 4.G, nachmittags 4.3. Bas Maximum der Insolation 
fällt hier im Frühling und Sommer auf 9—10, im Herbst auf 10— U, im Winter auf 11—12 und 1— 3hp. 

2) Bei König. S. 353 (47). 

3) S. Met. Z. 1893. S. 352. 
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dei Eegenzeit Batavia bat das Maximum des Sonnenscheins vormittags 9 10^^ 

mit 63 Proz (dei möglichen Dauer), mittags bis nur 54 Proz , dann folgt ein kleines 
sekundäres Maximum, 56 V 2 Pioz , von 2— 3^^ (Jahresmittel) Port au Prince (Haiti) 
hat im Jalnesmittel voimittags 4*8, nachmittags nui 3 8 Stunden Sonnenschein, 
in der Regenzeit aber vormittags 4 93 (60 Pioz ), nachmittags nur 3 37 Stunden 
(40 Proz) Sonnenschein Das Maximum dei Insolation fallt das ganze Jalii auf den 
Voi mittag, im Mittel auf 10^^ 

In aufPallendstei Weise zeigt sich das Uberwiegen dei voimittagigen Insolation 
zu San Jose de Costaiica (9^56Uioidl Bi , 1135 m) Im Januar und Pcbiuai, die fast 
1 egenlos, sind die fiuhen Moi genstunden nahezu stets rein und sonnig, dann nimmt 
die Insolation bis Mittag etwas ab und steigt dann wiedci bis 2^' (ähnlich wie bei 
uns in manchen Soinmeimouaten), dei Vormittag hat ca um mein Sonnenschein 
als der Rachmittag In den Regenmonaten aber sinkt die Insolation auf die Hälfte 
jener dei Iiockenmonate herab und dei Vormittag hat 73 Proz der Sonnenscheindauei 
des Tages, der Nachmittag nur 27 Proz Die Insolation nimmt nach sein rasch 
ab und hört nach 4^ fast völlig auf Das Maximum der Insolation fallt im Jahies- 
inittel auf 8—9^^ nachmittags, der Vormittag hat ini Mittel 3 33, der Nachmittag 
bloss 1 99 Stunden Sonnenschein 


1 1 g^estattct auch die ganz .soiinenlosoii Taüc zu zabl.ui J\iw- 

jow&k (bei 1 et ei sh mg) hat dei 011 111 (Novmbei bis Febiuai 04, Sommci 5), Kiel IOC, Jiostock 92 
lamburg 109 (November Sommoi 8), Biiissol 04 (Wmiei 35, Sominei 4), Biemoii 7k 

Lberswaldo 80, Magdeburg JJVj (Wiiitoi 38'/2, Somuiex 4), Kassel 84, Cliommtn 58, Wien 77 fAViiitci 
40, Sommei 5), /iiiicb 78, lUagentmt 8G (Noxembci bis Januai 4b, Sominei 5 3), Pola 38 (Wiutei 18, 
iV’ blo^s 4 7 (Sommei 2 3. Wmtei 0 3) «anz sonnenlose Tage smd demnacb, d.ö 

lioh eien Bl eiten ausgenommen, leelit selten und Ichloii im 8ommoi fahl ganz Aiidois aufBem- 

flTef (Wintoi 27, Sominei M), Boji Novih 188 (mein als 52 Piea 

Tafte, Wintei 50 [OSPiozJ, Sommei 38 Tifte) ^ 


Viel tes Kajntel 

Die NiederseWag'sformei) des Wasserdampfes in der Atmospliäre 
als Regeu, Schnee, Graupel und Hagel 


1. Allgemeines über die flüssigen und festen Niederschläge 
und deren Entstehung. 

A Die Bildung des Begens und der Wassergehalt der Wolken 
Die gesteigerte Verdichtung des Wasserdampfes in den Wolken fiilnt Kur Ent- 
stehung des Eegens und des Schnees, doch können Eegen und Schnee auch ohne 
voransgehende Wolkenbildung fallen 

Wenn der m der Atmospliaie kondeusierteWasserdampf Tropfen von solchcrGrosse 
bildet, dass dieselben nicht mehr schwebend erhalten weiden können, so fallen die 
Tropfen zur Erde nieder und bilden den Eegen Zuweilen, wenngleich nur sein 
selten, geschieht dies ohne vorausgehonde Wolkenbildung, es fallt Eegen hei 
heiterem Himmel Auch Schnee kann bei grosserer Kalte unter solchen Umstanden 
tollen, aber stets nm in sehr geringer Menge, wie auch der Eegen bei heiteiem 
Himmel nur leicht und von kurzer Dauei ist Es scheinen ganz besondere Um- 
stande im Spiele zu sein, wenn dei atmosphärische Wasserdampf statt zuerst in 


.t rasolie Abfall dar Insolationadanor nach 6b atenda ist imlil emo Folge des Bergseliattens und die 

registneite Sonnensebemdauer von San Jos6 im Betrage von 1942 Stunden deslialb zu gering 
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der Form feinster Wolkenteilclieii gleich in so grossen Tropfen in der Luft kon- 
densiert Avird, dass dieselben sogleich zur Erde fallen. Die Umstände, unter denen 
dies geschieht, sind, wohl wegen der Seltenheit der Erscheinung, noch nicht erforscht.’) 

Eer gewöhnliche Yorgang der Regenbildung dürfte darin bestehen, dass die 
feinen Wolkenteilchen beim Fortschr eiten des immer intensiver werdenden Konden- 
sationsprozesses (zumeist wohl durch Yereinigung der kleineren Wasserktigelchen) 
zu solcher Grösse anwachsen, dass sie zu fallen beginnen. Schwebt die Wolke 
hoch und ist die Luft unterhalb derselben trocken, so verdunstet zuw^eilen der 
fallende Regen wieder, bevor er die Erdoberfläche erreicht; man sieht nicht selten 
AVolken, Ami denen graue Regenstreifen herahhängen (meist in schiefer Richtung 
infolge der LuftbeAvegiing), die aber die Erdoberfläche nicht erreichen. 

Die Frage nach der Ursache des Regens ist scheinbar leicht zu beantworten, 
denn wir können alle Übergänge von Nebel und Wolke bis znni, Regen aus der 
Y'olke beobachten. Wir treffen Nebel, welche nicht nässen, in denen die Wasser- 
teilchen walirscheinlicli ganz besonders klein sind. Dann beobachten Avir nässende 
Nebel, ferner das sogenannte „NehelreiseiF^ („ii bruine“ sagen die Franzosen), 
Avenii die ans dem Nebel fallenden feinen Wasser trö^if dien sichtbar werden und die 
abgesetzte Wassermenge merklich Avird, wir können auch zuweilen innerhalb des 
Nebels (der Wolke) wirkliche, Avenngleicli feine Regentropfen fallen sehen. Endlich 
geschieht es, dass aus dem über uns hefindlielien Nebel oder der Wolke Wassertropfen 
inelir oder minder dickt lierabfallen, das ist der geAvöhnlichc Regen. Auf Bergen 
kann man zuweilen beim Herabsteigen die letzten ö Stadien der Regenbildung zugleich 
heohaeliten: oben Nebelreisen, etwas tiefer unterhalb, aber noch inmitten des Nebels, 
feinen Regen, tiefer unten, unterhalb der Wolkenschicht kräftigeren Regen bis zum 
grosstropfigen Platzregen am Fusse des Berges. Die Vergrössernng der Regen- 
tropfen gegen die Erdoberfläche hin kommt hier direkt zur Beobachtung. 

Dnsselbc kann aueli boi Scluicßfloclveii beobachtet werden. Am 8. November 18G8 stieg' T is san- 
dle r während eines grosstlockigen Scliiieefalles von la Yilette auf. Mit der zunehmenden Höhe wurden 
die Ploeken stets kleiner, nuin sah sie im Fallen inerklic-h sieh vergrüssern. In der grössten Höhe 
von 2100 m fand er sich sozusagen am Orte der Hutsloiieng des ftchneefalles selbst. Hie Luft AYiir 
durebseheinend und ringsherum bemerkte man sehr klt-iiu gii,z( rndf: Eisfiitter, welche im Fallen sieh 
'm vereinigen schienen, Di(^ Temperatur Avar — 1®. 

Trotzdem hat die Entstehung des Regens noch manche dunkle Seite. Was 
giebt den ersten Anlass zur Vereinigung der in der Luft suspendierten kleinen 
Wassert eilclien, welche die Wolke bilden, zu grosseren Tropfen? Nicht selten siebt 
man schwere dunkle Wolken lange unverändert am Himmel stehen oder dahinzielien, 

0 eil. Martins in Moiitpellior sagt, dass or jiilu-lich xwoi- hiß dreimal Kegen ohne Wolken heobachton 
konnte. In Frankreich hat man lur diese liegen ja .sogar die apeziello Bezeichnung ,,serßin“. Auf Mauritius 
sollen sie häufig sein. Ich haho nur oininal auf dein Woge vom St. Gotthard horah nach Andermatt an eiiiüin 
Angust-Nachraitlag aus hoiiororn Himniöl hei frischem Nord wind Sprührogon heohachtot. Am 9. August 18Ö9 sali 
Wart mann in Genf einoii Eogen von 2 Minuten Hauer hoi ganz hoiteroin llimniol fallen, nnd T!fovoan bo- 
ohachtote zu Konstantine am (i. Oktoher ISIO einen Platzregen von 10 Minuten Dauer ohno AVolkon. M. s. 
darüber Conipt. rend. Y. pag. 549: XI. pag.327; XIJ. pa".777 ; XIV. p:ig.7(]r), imdPogg. Aimalon. 13. 43. S. 420; 
13.45. S.480; B. 5:i, S.224 u. B. 57. S.611. Bemorkenaw'orter Weise f<<hlon dotailliorto Boobaohtungeii aus neuerer 
Zeit, vielleiclit weil man der Erscheinung zu wenig Beachtung sedicukt, was ahor die Erforschung der IFrsaclum 
dorselhen erschwert. 

Ini A^orfrüliling kann man nicht so selten heohaeliten, dass hoi böigem Wetter ans NW mit Sünnensclioin 
woclisolnd , heim zeitweiligen stärkeren Einhreclieii de.s NW der ganze Luftraum hi.s zum Erdboden horah sich 
plötzlich in ein SchnoogGatöbor verwandelt, die Schn oewolko reicht bis zur Erde horah, oder das Sclineegostöbet 
bildet selbst die Wolke. Besonders nach Abzug desselben, von der Seite gosohon, tritt die Ersokoinung einer auf 
der Erde aufruliendeii Schiicewolke .sehr deutlich hervor. F'eiichto, in den Pausen durch die schon starke Sonnen- 
strahlung ei'wiirmto Luft ist dazu nötig. Vielleicht giebt dio.s auch einen Fingorzuig für die Entstehung 
des Kegens uhuo AYolke. 
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oline dass sieEe^en zur Eide lieraBs enden Plötzlich abei scheint eine Auslosung 
eiiigetreten zu sein , man sielit einige leichte Regenstreifea medei gehen, nnd me mit 
pinemniale hnt dann die Ecgenbildung die gesamten Wolkenmas&en ergriffeu und der 
Regen, strömt nun vom Himmel hei ah Welche Kiafte sind es, welche das Zii- 
feammenfliessen oder die Veigiosseinng der Wolkenteilchen früher verhindert haben, 
plötzlich abei ausser 'Wirksamkeit getreten sind''^ Man denkt wohl in erster Linie an 
elektrische Ladiuigeii und Entladungen der Wolkenteilchen, aber einen direkten 
Beweis fiii diese Ansicht können wii nicht erbringen, und ebensowenig den Voigang 
naher bcschi eiben. Manche Erscheinungen bei Gewittern spicchen zu Gunsten dei 
Ansicht, dass schwache gleichartige elektiische Ladungen das Ziisammenfliesseii dei 
Wasseitiopfchen in den Wolken für gewöhnlich vci hindern 

So lange die Partikel von Wasser (oder Eis), welche eine Wolke bilden, alle 
von gleicher Grosse sind, ist untei gewöhnlichen Umstanden kein Grund vorhanden 
(lass sich mehl eie derselben zu grösseren Partikeln vereinigen und so Regentropfen 
bilden, denn die Wolkenteilchen haben, mag die Luft, in dei sie suspendiert sind, 


*■) Scliüii Kant hat in seiner Pliybisohen Geogiaplxio diese Ansicht au^g^espioclion yicli die Elek- 

tii^itat tloi AVullcdi staih gennu vemundott (duich allraitliliclio Entladung), so llios&on iliie Idoinon DunstblMien 
m Tiopien /usamiiioii vnd ialleii lieial), emo Ersaieinnng, die wr Kegennoniion, nndnatlidei Glosse clor iiiedei- 
lallendon Troplon i^oni Staiilbieffen tis /am Plat/iogfon und Wolkonbiucli iinteisehoidoii “ — Liiiys hält os fui 
cvahrHcheiiihcli, dass in allen Weihen Kratte tliätig sind, sei es Elektrizität odoi die Mülohularkuillo cloi Gas- 
lialleii der femon Troplcliou , ivolche oinoi Annhliorung der Tiopfcliöii wideistieben, so dass die Eejyen- mul 
Behnoobildtiiig nni iiiitei Uboi Windung dieser hralto vor aicli golioii kann Met Z XVXII 188d S 84 — 
Aach Charles Ritt er meint, dass die Vereinigung dei Welkonoiemento die Hauptui^aclio doi Voigiossemng 
derselben und damit dei Bildung dei Rogentropien sei, und dass die Elolctnzitiit daboi n\o1i 1 die Haiiptiolle 
apielö SlilcuidcepiscliG Unitnsiiohmig künstlicher ISfetol oigabon iliiu als Bestandteile dei selben Wasser Jciigolclion 
von einoiii Duichmossoi von 0 023-0 015 mm , aber es gab aiicli solclio von einoi Grosso bis zur Gron/o tloi 
Leistimgslaliigkoit &oin('s Mikiuskopes, d i lon 0 OOOOl) mm Die kloinstoii rrepfcheii nassen nicht, «ondoui 
piallon 'von einer Spie^elplatto ab und lolloii auf doisolten loit 

Dm erldart sieb aus dei Ivonslitiition der Nolieltoil dien Diesolbonbostohonans einem Kem, dom foinoii Waasoi - 
tioplon, doi Oberdachoiihaut desselben und einer adh in loi enden veidichtoten Gasatmosphaio Die üboiflaclioii- 
liaiit spannt sich um feo fester um den Kein, lo kleinei die Tiöplcheu sind, nnd die kleinsten Trüpf dien lassen 
sidi doslialbani wuuigsten doiüTiaioiöii Dieselben benetzen mUit und roi einigen sich ycluvei Die GaHatmosplnho 
macht die Jioptclion spezifisch leuliter, bei den kleinsten voiscliwindet die Scliwortiaft gegoinlhoi oloktiiöclion 
ICrätten und. der Ijuftbowogung (Sur la Nabuio des paiticules aiiueiises non congeleos, fiiu constituont les 
iiuago'^ -■ Aütioiis Plomeiitairos doiit döpend la ciois.inco des iiebiüos et des hydiümetdoiitos Anminuo de \a 
Sec Mot de Krance 33 Aniioe 1885 präg 20 1 und 35 Aniieo 1887 pjag 302 ) 

bliollord Bidisoll beobaclitoto , dass doi Schatten oiuen Daiiiptsti ahls , dei sonst Hcliwacli und laiblos 
i\ai, immer dunkel und dicht wurde und eine oiangobrauuo Faibung anualini, sowie er eloktiisiort Avnido Die 
bpekti iiliinteisucliuDg ergab, dass oi dann Violett und Grün last vollständig absorbieite und fast nui Oiango 
und Rot tibrig hhoben, wllhiend die Atseipiion ohne Elektmieiiing kaum nieiklich Avar Die Elektiizitat voi- 
ui&atlit also 61110 Zunahme der Grosso der Wassei partikelehen, fiüher doiMeluzahl nach klemoi als die Wellen- 
längen dos Lichtes, Avordoii sie dann grossoi, etwa von ein oni Dutclnnossei Yon ü 0005 mm 8o hat auch Leid 
hayleigh. getundon, dass dio l'iopieii eines Wassorstiahls nach der Eloklrisiernng Kusaiumenflies&on, giosstn 
erden Ei findet die Ursache dann, dass che Elektrisierung niemals glen hforniig ist, und macht auf die irieta- 
1)1 ologib dien Konsociueiizen aufmerksam, (Proc R. Soo 1870) Ein elektiisioitoi Daiiipfatr<ikl eiinneit, so meint 
Bidwoll, au die Scliwaim dei Geiv ittoriYolkon, und das fahle, duateie, gelbe Licht, das sie zuiioilen duich- 
laaaeii. (The ElGctiificatioii ol a Steam jet Phil Mag. V. Sei B. XXIX 1890 pag. 158 ) J Aitkeri, 
R- Soc Pxoc 1892 — Auch R v Helmholtz Lat hemeikt, dass ein Dampfstrahl , wenn ei elektrisieit 
wird, klarer und scliarfoi heiYoitritt und Diffraktions färben zeigt, ivio sie m Nebels chichten anitroton 
(Wiedemanns Annalen XXXII S 1 ) ~ Wilson hat gezeigt, dass Kathodenstrahlen und EÖiitgenstiahlen die 
Londensationskerne ^u verineliren atheinen os bildet sich bei gleicher Expansion fouclitei Lu.lt (gleicher Ab- 
kühlung dei selb en) ein diohteipr Nebel, als ohne dieselben Untersuchungen, oh Eontgenstrahlen in der Sonn en- 
btiahlung voihanden seien, lieferten aber ein negatives Resultat, selbst in dei Hohe von Pikes Peak (4300 m). — 
Zur Litteratur Plumadon, La foiination des principaut hydromdteores Paus 1885, und Ciel et Pern. B 10 
April 1898. pag 75 — E Eenon, Theorie de la pluie Annuaire de la Sec Met de Fianco T XIV 1860 
pag 80 — Paulsen hat beobachtet, dass durch dasMondlicht Wolkenhildung stattflndot Met Z 1895 S IGl . 
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ruliig oder bewegt sein, keine relativen Bewegungen gegeneinander, und sie fallen 
aucli mit gleiclien Gescbwdndigkeiten. Will man die Elektrizität ausser Spiel 
lassen, so muss man sich, nacli einer anderen Ursache umsehen, welche einige 
Wolkenteilclien grösser macht als andere, und sie dann schneller fallen lässt. 

Es wird nun allerdings die Kondensation in allen Teilen einer Wolke nicht gleich 
sein und es kann wohl Vorkommen, dass eine Wolke auch dichtere Partien mit 
grösseren Wolken teilchen enthält, oder eine dichtere Wolke über einer leichteren 
schwebt, deren Teilchen rascher fallen, als die der letzteren. 

0. Rejnolds sucht die Entstehung einer Ungleicliförmigkeit in einer Wolke 
in der Abkühlung, welche dieselbe an ihrer oberen Fläche durch Strahlung erfahren 
kann.‘^) Die Teilchen der Oberfläche kühlen sich stärker ab als die tieferen, sie 
kondensieren mehr Wasserdampf und wachsen dadurch stärker an als die tieferen, 
weniger exponierten. Sie erlangen dadurch das Bestreben hinabzusinken und andere 
nehmen ihre Stelle ein. So kann sich eine kontinuierliche Folge von rascher 
fallenden Teilchen bilden. Indem diese fallenden grösseren Teilchen andere, die 
sie auf ihrem Wege antreffen, in sich aufnehmen und dadurch immer mehr an- 
wachsen, einen je weiteren Weg sie durch die Wolken zurücklegen, können sich 
Regentropfen von allen beobachteten Grössen bilden.^) 

Man hat früher oft angenommen, dass die Regentropfen auch in den Luft- 
schichten zwischen Wolke und Erde wachsen durch Kondensation des Wasser- 
dampfes der Luft auf denselben, da die Tropfen ja zumeist kälter sind, als die unteren 
Luftschichten, durch welche sie fallen, Erfahrungen, die man an hoch und niedrig 
aufgestellten Regenmessern gemacht hat, schienen diesen Schluss zu bestätigen. 
Es ist aber leicht naclizuweisen, dass auf diesem Wege sich die Regentropfen nur 
ganz unbedeutend vergrössern können. Die latente Wärme des Wasserdampfes, 
die bei der Kondensation frei wird, ist so gross, dass die Kondensation eines 
sehr kleinen Bruchteiles der Wassermenge des Tropfens genügt, um denselben auf 
die Temperatur der Umgebung zu erwärmen und damit die Kondensation zum 
Stillstand zu bringen.'^) Die Regentropfen können sich daher durch letztere nur 
immerklich vergrössern, wohl aber durch Zusammenfliesseii mehrerer derselben. 

Wassergehalt der Wolken. Hier wird die Beantwortung der Frage von Interesse, wie 
viel Üüssiges Wasser eine Wolke enthalten mag. Merkwürdiger Weise hat man bis auf die neueste Zeit 
keine genügende Antwort auf diese Frage geben können. Scheinbar ist die Bestimmung des Wasser- 
gehaltes einer Wolke sehr einiach. iMan lässt, wenn man sich in einen dichten Nebel, oder in 
einer dichten Wolke auf einem Berge befindet, ein bestimmtes Liiftvolum über einen den Wasser- 
dampf und das Wasser vollkommen absorbierenden Körper hiiistreichen (durch Röhren mit Clilor- 
kalcium, oder mit Schwefelsäure gesättigten Bimssteinstückchen) und wiegt denselben vor und iiachlier. 
Die Grewiebtszunahme entspricht dem W’assergelialt der W^olke in Form von Dampf und Flüssig- 
keit. Da man die Luft in der Wolke als gesättigt-feucht annehmen darf, so giebt deren Temperatur 
(oder genauer eine Psychrometer- Ablesung) auch ihren Dampfgehalt; der Überschuss entspricht dei 
Wassermengc der Wolkenteilchen. .. i 

Das Vei'dienst, die ersten derartigen Versuche ausgetührt zu haben, kommt den Brüdern 
Schlagint weit zu. Sie beobachteten auf der Vincenthütte (3150 m) am SE-Hange des Monte Rosa 
im September 1851. Am 5. September nachmittags fanden sie z. B. in einer dichten nässenden Haufen- 
wolke bei einer Temperatur von 3.7® das Gesamtgewicht des Wassers im Kubikmeter zu 8.10 Gramm. 

1) Bei der Vergrösserung wäelist die Oberfläche und damit der Widerstand im iiuadratischen, das Gewicht 
des Tropfens aber im kubischen Verhältni.s des Halbmessers. 

3) Osborne Eeynolds, On tlie Männer in which Raindrop.s and Haüstones are- formed. Memoires of tho 
Litt, and Phil. Suc. Manchester. III Ser. Vol VI. 1879. pag. dS-OO u. pag. 161-170-, s. auch Met. Z. 1877. 
B. Xir. 8. 89. 

») S. darüber 0. Reynolds am citierten Orte. Auch Renou, früher aber schon J. Hers diel, hat eine 
Sülche Rechnung angestellt mit gleichem Ergebnis. 

Hagelkörner schmelzen wohl häufig aus diesem Grunde trotz ihres raschen Palles durch die Luft, sonst 
uürde OS in den Tropen mehr Hagolfälle gehen. 
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Glosse clci lie^oiitiopfoii. 


Da die Danipfmenge zu G24{nicHim angenommen ’oeiden miibs, entfallen Idoss 1 0 Giaiiim aut diqt 
Wassergehalt der Wolke (Neue Untei&uelmngcn uliei die pln&ikalisdic Geogiaplue clci Alten Leip/m 
1854 S 44ß cte ) ~ ^ ^ 

Spatere BeoLachtuiigeii in Wien und auf dem Olm m Kaniten (dixicli Peintei), dann m 
Salzbuig (duicli Puggei) liabeii keiiieii ineiklichen XJbei.schii&s iibei die zur Sättigung notige Wassci- 
inenge in Nebel und Wolken cigeben IMet 2! 1880 li XXH S 303 

Auch die Biudei Selilagintweit fanden den Wasseigelialt dichtei Oumuluswolkoii im Mittel 
Aüii diei Mossungsi eiben nur zu 01)5(i(iamin pio Kubikmetci, also liocli&t geiingtugig i) 

Eist Ivuizhch entdeckte E E\nei dieUisaclie des Missliiigeiis in doi AspiiatioliSnetliode Die 
fernen Wasseitioptdien gelangen gai nicht m die Eoliie, dnidi welche die Wolkenlutt angcbaugt ^uicl 
sie fliegen an dei selben voibei, nie Yeisiidic duckt eigaben Yeimeidet man die Rolnoii zum Aut- 
taiigon dei Wolkoiilult, so eiliali man viel giosseic i^alilen lui den Wasseigelialt dci Wolken Die 
Mcssinigeii von Y Koni ad aut dem Scbneebcig bei Wien und auf dem Sduxfbeig eigabeii in 
Wolken, bei denen die Seliv^eito noch dO— 40 Schutt betiagt, SOGiamm, bis 2G Schutt Sehweite* 
UOiamin Wa&sei mi Kubikinetei AVolkenlutt Bei Nebel von 12 Schiiti Sehweite, wie sie aut 
Bergen voikommeii, ist demnach wohl ein AVasseigclialt von ca 0 Giamm im Kubikinetei zu ei- 
waiteii 2 ) Mau k«iim demnach lui sein dichte Cumnluswolkeii imid lOdiamm AYassei ino Kubik- 
nietei annehinen 

Del Gehalt der AVolken an tlussigcm AVassei ist also viel kleinei , als inan wohl annehinen 
niüclite, und ci ist meist kleinei als dci Gehalt dei AVolkenlutt an AAAs&erdampf 

Wii können uns nun auch oiiie Voi Stellung machen uhei die gegenseitig! n Abstande clei 
Wolkcnteilcheii von eiiiandei Ndimen %\n den Dui cliines&ei deiselhen vie fiuliei zu 0 02 mm so 
findet man leicht, dass ca 2ä0 Millionen solchei Tioptcheii eist ein (4iamm wiegen Setzen wn Vleu 
Wasseigelialt dci Wolken mit 4 5 Gramm pio Kuhikinetei an, so befinden sich in demselben wenn» 
mehr als lOOO Alillionon Tioptcheii Da nun ein Kuhikinetei genidc so uele Millionen Kubikmilhmetu 
(iithalt, kommt ca ein Tioptclien auf den Kuhikniillimcte] , deren gegenseitige Entfeinuim ist dem- 
nach beiläufig Imin, d 1 'lOmal gi os&ei als ilii Duichmossei lui günstigsten Falle wii^d deshalb 
ein Tropitchcn, das duich eine 1 km dicke AYolko fallt, ei st das Gevicht von 4 2 Milligiamm eii eichen 
wenn cs alle auf seinem AVege niogliclieiveise hegenden Teilchen autniimiit ’ 

B. Die G-rosse der Begentropfen. Jo dichter und mächtiger che Wolke nst, ans 
welchei der Ecgen lioiahtallt, zu desto ■bcdoutciideicii Gius&en können die Begeii- 
tiojjfen aiiwachsen Da die grossen Tiopfcn laschei fallen als die IdtMnen^^), so 
Avciden diese zuci&t am Eodea anlaogcu, in der Tliat beobachtet man, dass bei 
Begum eines OeYittcnegeiis die ci&ten Bogentiopfeii die schwoisten hind Bald 
abci stellt sich eine ziomlicli gleicbinassigc Glosse dei Tropfen cm, indem die 
^»losseien TK)]>feii die kleinen überholen und aiifsaugeii, bis alle die gleiche Glosse 
ei langen Di st gegen das Diide des Bogens %viid meist die Jhopfcngi osso wicdoi 
kleiiioi Ben eis Ansielitcii daiuhei hiidct man spatci envalnit 

Die Griosse, welche die Regciitrojilen iiii ciiisseisteii Balle eri eichen küiiiioii, 
ist fiulier bedeutoiid iihei schätzt worden Kant sagt in soinei Physischen Geo- 
graphie „Gcwolnilicli betiagt dei Duiclnncsser dei Begentropfen bei uns 1—2 Linien 
(ca 2— 4 mm), im heissen Eidstiicli einen Zoll“ fwenn Parisei Zoll == 27 mm) 
Letztere Angabe findet man vichiicli ni <dtoren Ijelirbucliein dei Meteorologie, sie 
ist abei viel zu gioss, wählend eisteie mit den neuen Messiiogeu iiboi einstinnnt 
J Wicsnci bat sich das Yeidieiist orwoiben, diiich zahheiclio und soigfallige 
experimentelle Uiiteisudnmgen nachgewiesen zu haben, dass die giossteii Begcii- 
tropfen das Gewicht von 0 2 Gramm niclit iiberselneiten können Lasst man giosseie 


1) Dio von den S chlagintwo it beiochneton Daten öindL allerdings viel gio&sor, ahoi unrichtig, da sie das 
Gewacht des gesättigten AVasscidampfos im Kuhikmotei fdlsclilich aut den Nuiaiahliuük rodu/ieit, und doslialh 
/u völlig abgo/ogen haben 

2) Wienei Akademie Aiizeigoi vom 9 Novt^inhür 1899 

J Wiosner hat duick Fallveisiu.lie aiia oinoi Ilolio von 22 m ermittelt, dass Tiupfon von 0 01 bis 
<J J5 Giaram Gewicht mit nahe gleicher Geschwindigkeit von otivas über 7 m pio Sokimdo lallen Dio Bc- 
schlennigimg ist hei diesei Ballhohe sclion nahe zu aiitgt hoben Das or.stere Eesnltat ist uboriaschojid , da der 
Luft Wide ratand so veischiedeu ist für Tiopfen loii 1.3 und tast 4 mm Halbmessoi Ch lUttor fand bei nur 
1j m hallliolie die Fallzeit für Tropfen von ÖSinm Durchmoasor 2 3 Sek , von 2 7u mm 2 7 Sek Eozot hat bei 
oirioi Eisenbahntahrt aus doi Neigung dox Spuien, welche die fallenden Rogonti opfeii am FoiiAoi zuiuchbi&sen, 
doien Go&chv indigkoit /u 11 m gofiinden Pogg Annalen B 8b S 
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Tropfen aus Höhen von 22 cm fallen, so zerreissen sie und gelen nur Tropfen 
von höchstens 0*2 Gramm , d. i. von 3*6 mm Halbmesser oder etwas über 7 mm 
Durchmesser.^) Übrigens bat schon Cb. Ritter dasselbe gefunden. Derselbe 
konstatierte, dass die grössten Tropfen 0T4 Gramm nicht überschreiten (r = 3-3mm) 
und betrachtet dies als die obere Grenze des Gewichts nnd Durchmessers der 
Regentropfen. Bei gewöhnlichem Platzregen fand er äls Gewicht der Tropfen 
nur 0*065 Gramm. Damit stimmen auch die direkten Messungen der Intensität 
der tropischen Regen, welche Wiesner in Bnitenzorg nach von ihm ersonnenen 
Metbocldn^') aufgestellt hat. 

Wiesner fand als grösste Kegenmeiige pro Sekunde 0.04 mm und dabei kommen, mindestens etwa 
2 — 3 Ti'opfen auf lOO qcm. Dies giebt ein Tropfengewiclit von 0.2 bis 0.13 Gramm. Die allerstärksten 
Regen zu Buitenzorg lieferten durchschnittlieli Tropfen von 0.16 Gramm (oder 6.7 mm Durchmesser), 
viel häufiger fallen aber nur ca. 0.07 Gramm (5 mm Darebmesser). Bei schweren Gewitterregen 
in den österreichischen Alpen fand Wiesner im Maximum das Gewicht der Tropfen 0.12 — 0.13 Gramm 
(Durchmesser rund 6 mm). Die von Roh rer in Lemberg weniger genau gemessenen grössten Regen- 
tropfen hatten kaum 3mm Halbmesser. Kants Angabe für die Grösse der Regentropfen in unserem 
Klima stimmen also mit den neueren genauen Messungen.**) 

C. Die Zusammen Setzung des Hegenwassers. Der Regen wäscht die Luft 
aus und enthält daher, bei seinem Beginn namentlich, alle in derselben suspendierten 
Beimengungen, also namentlich Staub und Riissteilehen ; letztere besonders in Städten 
und deren TJingebung. Der Staub, der dem Regen (oder Schnee) heigemengt ist 
und sich meist als gelber oder brauner Rückstand auf den vom Regen benetzten 
Gegenständen (oder durch .Färbung der Schneedecke) bemerklich macht, kommt 
zuweilen aus sehr entlegeiiGii Gegenden. In Italien und in den Alpen, auf den 
Canaren^^) fiillt nicht selten mit dem Regen ein Staub, der aus Hordafrika stammt 
(sog. „Passatstaub“, s. später), zuweilen enthält der Regen auch den Pollen der 
hlühenden Nadelhölzer und erscheint als „Schwefelregen“. 

Wichtiger als diese zufälligen Beimengungen ist der ständige, aber mehr oder 
minder reichliche Gehalt des Regenwassers an Nitraten, an Ammoniak, Salpeter- 
und salpetrigen Säuren. Die Bildung derselben in der Atmosphäre scheint durch 
elektrische Entladungen in derselben besonders begünstigt zu werden, welche aber 
nicht in der sieht- und hörbaren Form der Gewitter erfolgen müssen, denn im 


1) Die dritte Wurzel aus üeni Quotienten; Tropfen gerricUt in Gramm : 4.1888 (d. i. d7r:3) gieht den 
Halbmesser des Tropfens in Centlmeter. 

2) Die Violen interessanten Versuclio und Barlegrungen von Ch. Ritter sind, biskor fast ganz übersollen 
worden. S. Annuairo do la Soc. Möt. de Franeo. 33. Annee 1885. pag. 416 etc. Die grössten Tropfen , sagt 
Ritter, stammen von gesclimol Zonen Sclinoeflocken nnd Hagolltörnern. Man. beobachtet aber, dass beim 
l?allen sich das Wasser vom Eis in Tropfen ablöst, deren Gewicht 0. *2 Gramm nicht überschreitet. Aber auch 
dieser Tropfen teilt sich unmittelbar in zwei, die mit verschiodonor Geschwindigkeit fallen, der grossere der- 
selben überschreitet nickt 0.14 Gramm. 

8) J. Wiesner, Beiträge zur Kenntnis des tropischen Regens. Sitzungsberichte der Wiener Akademie. 
B. CIV. Doz. 1895. S, 1397 u. 1434. 

4) E. Roh rer, tTbor Regentropfen und Schneeflockon. Sitzungsberichte der Wiener Akad. B. XXXIV. 
S. 198 ; XXXV. S.211 u. XLIII. S. 565 u. 580. — E. J. Lowe, Rain Drops. Quarterly Journ. R. Mot. Soc. 
XVIIJ. 189‘i. pag. 242 u. Plate X. Keine wirklich on Messungen. — Krümmel beobachtete zu Kiel am 2. Juli 
1884 Rogentropfen, die weisslich aussahen, langsam, fielen und tauhenoigross waren. Die gemessene Schlagfläehe 
hotrug 6— -8 cm. Wohl geschmolzene Hagolkurner und stark lufthaltig. Deutsche Met. Z. 1884. B. I. 8.283. 

■'') S. z. B. Annuaire de la Soc. Met. de Trance. 32. Anndo 1884. pag. 251. Der am 15. Januar 1867 in 
Graublinden gefallene gelbe oder ziegelrote Schnee enthielt etwa 300 Zentner Staub pro deutsche Quadratmeilo, 
der aus Nordafrika stammte. Ki Ilias, Schweiz. Met. ßeob. B. IV. Ebenso stammte der Stauhfall vom 23. 
und 25. Februar 1879 über Italien, Dalmatien, in den Alpen aus der Sahara. Siehe Met. Z. 1879. B. XIY. 
S. 141, 309. Der Staubfall vom 10. März 1901 hatte wohl denaelhen Ursprung. 

ö) S. z. B. die instruktive Beschreibung eines solchen zn Münchon am 10. n. 11. Mal 1886 in ,,Das Wetter“. 
B.IIL S. 95 etc. 
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^Ymtel’ ist das llogemvassei leicliei an Nitiatcn als im Sommer Zu Montsouiis 
(Paris) wild das Eegenwassei foitivalirencl auf seinen Gelialt an Ammoniak und 
salpetrigei Saure geprüft Im Mittel von 20 Jalireii eiitlialt daselbst ein Liter 
Eegeiwassei 2 0 Milligi amm Stickstoif m Poini von Aniinoniak und 0-7 Milligramm 
in Foim von salpetriger Samo (mit Eucksiclit auf die ISTiedeiselilagsmcnge erhalt 
ein Quadiatineter Bodonflaclio im Jaln an Ammoniak fast 1 09 und an salpetrigei 
Same 0 39 Giamin) Dei Gehalt der Niedei schlage an Aniinoniak steigt iin 
Januai auf 3 7 Milhgrainm und sinkt im Juli auf 1 5 Milligiamm herab, der Ge- 
lialt an salpetiigei Sauie zeigt dagegen kaum eine jahilielie l^node 

Pie an yeiscliiedeiieii Orlen gefundenen Zalilen fiu den Stickstoffgebalt des 
Jtegoim assers Aaiiieicii sein, im allgemeinen ist aber dei Gelialt an Ammoniak 
ca dieimal giossci als der an salpctiigci Säure In den Städten iibeiwiegt dei 
Aminoinakgehalt noch mein So ei gaben z B die Messungen m England und 
Scliottlaud auf dein Lande Ammoniakgolialt 0 70, salpctiige Samo 0 15 Milligiamm, 
in Städten 3 7 und 0 26 ios}> 

Pie festen Niedersebiage sind rcicbei an Stick st off\ ci bin düngen als die fliissigcii 
Im Mittel kann man pio Liter annobmon 1 5 Milligiamm für liegen, 4 J fni Kobel, 
7 5 für Eauhreif und Schnee 

In den Pb open ist dci Salpclei saureg elialt des Kegens (wenigstens oitlich) 
etwa 10 mal grosser als bei uns Miinlz fand, dass zu Caiiaeas (10 3® noidl 
Bieite) das llegenwassei (pro Litei) 2 23 Milligiamm Salp et ci saure enthalt, zu 
S Denis auf Eciinion winden 2 7 Milligiamm gctiinden (Maxinniin 12 bis 16 Milli- 
gramm), was (mit Eucksiclit auf die Kegenmcnge) G kg Stickstoit ])ro llektai giclit 
(entsprechend einei Dungimg mit 50 kg NaüonsalpettM ), dei Aminoniakgobalt des 
llegenwassers ist aber nicht \iel grossei als bei uns, er winde zu 1 6 Milligiamm 
gefunden Pci hohe Gelialt des Eegenwasseis an baljietci saiuo wnid den baiiligen 
und intensiven olektiiscbon Entladungen zugoscliiieben 

Pas Ammoniak kommt als Gas und als krystallimschei Kiüatstanb ui cku 
Luft voi, letztcrci vviid vom Eogeii gelost und auf die Eidoberflacbe gebiacht.^) 
Pie Ziifulii von Btickstoffvoi kndungen an den Boden tliucb den Regen ist 
auch bei uns nicht nnbedeutend Sic bctiagt in Eianlaeicb auf dem Lande ca 
11kg, zu Montsouiis 15 kg, zu Eotliamsted (Yeisncbsfold) in England 10 kg jno 
llektai.^) 

D. Pie Temperatur des Regens Wie zu ciwaiton, habmi die IMessuiigcui dm 
Tempel atiii des Ik^gcns ergehen, dass dieselbe duicbscliinttlicb nicht cihoblieli von 
der Luftleinperatui abweiclit, iin allgemeinen abci nn^diigor ist als diese „Es 
giebt keine wauncii liegen im gewöhnlichen Sinne, d i solche Regen, deren IVnn- 
peiatur die Lnftwaime erheblich tibcitiifft“ (Brei teulolinei j Die Bruder Schlag- 
intweit durften ziemlieli die ctsIou gewesen sein, welche die Ikmpeuilur des Regens 
gemessen und die Eigcbni&se ui einem allgemein zugcinglidien Weike veiollentlicbi 
haben („Neue Unteisiichungen“ h? 4 50 — IGG) Bie fanden di(‘. Tempeiatur des 
Regens bald etwas liolici, bald tiefer als die Lufttempciatiii, selbst auf dei Vincent- 
luitte (3150m) Die zaliheichsten Messungen bat wohl Bi eitenl olni ci in Lobositz 
gemacht (in 4 Jahren bei 63 Gcwittoiii, stets zalilieiche Messungen in jedem Fall) 

0 In Gasfoini enthalt die Luft mein Ammomak als lu Foim \on ISTitratstaulj 

3) Nälieiös darüber siehe Annnairö de l’Obseiv Muiueipalo de Montsoniis Aiuiee 1807 pag 31a —308 — 
Memoiies de TAcad des scioiices Belgiq_uos XLIX, und Ciel ot Tone 13 XIV pag. dOO — CoiDptßs roiiduH 
d Pariser Alad B CVIII S 10G2 , H CXIII S 770 xi 801, dann CMY S 181 — Mot Z 1801 ,S 310 
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Im Mittel war die llegentemperatur bei Gewittern aus NW, N und NE um 3-0^ 
niedriger als die Liiftwärme, bei S- und SE-Gewittern um 1-3^, bei Gewitteim 
aus S, SW und W im Mittel bloss um 0*8^.^) 

Die Messungen von Arendt in Potsdam geben abnlicbe Resultate. Bei 
Regen mit Hagel ist der Temperaturuntersebied oft sehr gross (z. B. 19. Aug. 1894 
3^2 p. Regen 2*3, Luft 11*4^). 

Passerini (landwirtschaftlicbe Schule in Floi-enz) hat mit einem selbst kon- 
struierten Apparat gleichfalls die Temperatur des Regens und zwar ziemlich häufig 
gemessen^) (47 Beobachtungen). Er fand den Regen stets kälter als die Luft und 
zwar von Juni bis September um 3-1® im Mittel, im Mai, November und Oktober 
um 1-1®. 

Eisregen. Fällt gewöhnlicher Regen aus einer oberen warmen Luftschicht 
durch eine untere ziemlich mächtige eisig kalte Luftschicht herab, so kann derselbe 
in letztei'er zu Eiskügelchen erstarren, oder flüssig, aber überkaltet, zu Boden 
kommen, wo er sich dann sogleich in Eis verwandelt (s. Glatteis S. 250). Einen 
Fall von Eisregen in Form von soliden, glashellen, kugelrunden Körnern von 
1 — 1-5 mm Durchmesser zu Wien am 23. Januar 1892 beschreibt Breitenlohner 
(Met. Z. 1892. S. 159). Die Eiskügelchen waren völlig trocken, frosthart, prallten 
von festen Körpern ab, und liefen auch aus der Hand wie Schrotkörner. Sie 
zeigten durchaus nichts, was an Hagelstruktur erinnerte. 

Davon unterscheidet sich sehr der überkaltete Regen, der alles mit Eis über- 
zieht und dadurch oft grossen Schaden namentlich in den Wäldern und Gärten 
anriclitet. Auf den interessanten von Meinardus in seiner Entstellung vortrefflich 
geschilderten derartigen Eisregen vom 20. Oktober 1898 in Mittel- und Ostdeutsch- 
land haben wir schon früher hingewiesen. 

E. Schnee, Graupel, Hagel. Allgemeines. Schnee. Bei Temperaturen 
unter dem Gefrierpunkt kondensiert sich der atmosphärische Wasserdampf nicht 
in Form von Wasserstaub, sondern von Eisstaub, der durch sein Flimmern und 
Glitzern im Sonnenschein seine krystallinische Struktur verrät. Der Wasserdampf 
geht dabei unmittelbar in den festen Zustand über*, aber nur bei sehr grosser Kälte 
sehen wir dieses erste Stadium des Sublim ationsprozesses des Wasserdampfes, hei 
Temperaturen wenig xinter dem Gefrierpunkt oder über demselben (der Nieder- 
schlag stammt ja meist aus höheren kälteren Schichten), also bei höherem Dampf- 
gebalt der Luft, vergrössern sich die reiclilicli kondensierten feinen Eisteilchen 
durch Agglomeration und Ankystalisioren zu grösseren leichten Geweben oder 
Netzwerken von Eisnadelii, den Schneeflocken. 

Die zierlichen, wundervoll symmetrischen Gestalten der Schneeflocken haben oft 
die Aufmerksamkeit der Naturfreunde und Forscher auf sich gezogen. Der be- 
kannte Wm. Scoreshy (der jüngere) war aber der erste, der es versucht hat, die 
ausserordentlich mannigfaltigen Formen derselben zu klassifizieren und sie auf 


Breitenlohner, Temiieratnr tles Reg:en\vasaers hei GeAvHtem, Zeitbchrift f. Met. VIIX. 1873. S. 91). 
ln ^vemgen Bllllen, hei Gewittern aus S und W, war die Temperatur des Eegens höher als die Lufttemperatur. 
Extreme Fälle: 18. Mai 1872, Ghp Gewitter aus NW., Luft 21.9®, liegen 17.5® Mittel, Anfangs diftorenz sogar 
— G®. 5. Juni, 2— ;jhp Gewitter aus W'NW, Luft 15.4®, Eegen 17.5®, der Tompßratiirübersehuss nimmt zu während 

des Eegens. 

2) Passerini, Sulla deleiminazione della temperatura della pioggia. Bell. Mensiialo Soe. Mot. Italiaua 
XJV. 1894. 

3) Met. Z. 1899. S. 1G5, auch „Das Wetter.“ 1898. S. 247. 
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fünf Hauptaiten znmckzufuliren Eine giosse Anzahl sein sorgfältig ausgefulirtcr 
Zeichnungen von Sclmeekry stallen vei dankt man James Glaisher^) 

Die gründlichste Belelnung über die Natiu und Gestalt dei Schneeflocken 
hietet aber gegenwärtig die Schiift von G Hellmanii nbei die Schneekrystalle 
Dieselbe giebt ein Eesumc allei alteren Publikationen ubei diesen Gegenstand und 
schliesst daian die eigenen Eeobachtungen und Untersucluingen, zu welchen die 
vollkommen natuigetieuen photogiaphischen Aufnahmen der Schncefiguien durch 
Dr. Neuhaus die veilassliclistcn Giundlagen liefen'^), wählend die besten und 
gctieuesten alteien Abbildungen nach Handzeichnungen sich nicht enthalten konnten, 
viele Details wilikiirhch untei Yo raus Setzung cinei vollkommenen Symmetiie zu ei- 
ganzen, die abei in Wiikhchkcit vielfach nicht voihanden ist 

Die Schnoekiystille gelioien dem lievagoiialcn System an, welches cliei j;lciclie Achsen untei 
Winkeln von 60'^ besitzt und emo ungleiche Achse, die aul deren Schnittpunkt senki echt &tc ht Diese 
heisst die Hauptachse, wählend die dioi andcicn, wclclic m clei Ilauptsymmetueehene liegen, Neben 
achsen sind Die meisten Schneelaystalle besitzen nur eine voiherischende Entwickelung in d(u 
Hauptsymmetue-Ebeno, wählend bei andeicn die Ausbildung nach allen vioi Aclisoii ziemlich gleich- 
massig eitolgl Eisteio machen einen flachen- odci tafeltoimigen Eindiuck, letzteie mein einen 
koip erlichen, sauleiuutigeii Hiciauf giundet II e Um ann seine neue Einteilung doi Sehneerigmen 

I Tafeltoi migc Sclineeki ystalle mit voiheiischendei Fiachcnentwickelung in dei Ebene 
der Nehenachsen, die Lange dci Hauptachse ist klein, Veihaltnis ist gewöhnlich kleinei als 0 1 In 
diGsei Ilauptguippe lassen suh untei scheidon 1 Stiahlige Steine, 2 Plättchen und Komhinationen 
von beiden 

II S aul eiitoi inig c Schiieokiysta ID* mit ziemlich ghuclimassigei Entwiikeluiig nach den 

viel Achsen Vcihaltms Hauptachse Nehenathseii > 1 und Es hissen sich ui diesim (huppe 

untei scheiden t Pusmen, 2 Pyiamidcn, .‘1 Kombiiiatioiieii 'v on tatel- und saulcntoi niigen Kiystallcii 

Die rein sternioimigen Schncefiguien sind giossei als die platte lieiifuinngen Doi mittlcK' 
Duichmessei eistoiei hctiagt2 4, dci dei let/teicii 1 linra Die Schneeflocken können abei Dmcli- 
messei von 8 — 12 cm eiieicheii Das (üewicht giik'S Schneckiystalls von 2 mm Duichniessei kann 
man zu 2 3 Milligiamin, von 1 mm zu 0 b iMilligiainm bcicchneii, es ist dahei hogieilheh, dass sie 
langsam lallen, da das Yeihaltms dei Flache zum Gewicht sein giosH ist He Um. uni konnte tluich 
Messungen nachwciseii, dass mit dei Tempeiatiu du' Giiüsse diu Schncestcine zunimmt Kur die 
stiahligen Sterne fand ci im Mittel bei den Dmehmcssci 3 4 mm, hei — 2 2 mm mul bei 

— 12® 12 mm Sic weiden iinniei zaitei und duimci, )c tiefei che Tcmpi'iatm Bei den sidii tiideii 
dVmpeiatuieii dei Polaigcgenden oi füllen sie die Luft als „Diamantstaub“ 

Hcllmanii fand, d.iss nicht bloss che piismatisehen Scluiecfiguien , sonclein auch die andeieu 
lärmen m ihien Haupt- und Nebiuistiahleii k.ipillaie llohlraumc besitzen, und U Noidenskiold 
konnte in denselben bei — 8® nicht bloss Luft, sondern auch flüssiges Wassei nnchweisiui Diueh 
diese kapillaren Ilohhaume scheinen sich di<‘ Sclmeekiystallc ’ivesentlich von den Foimeii des Kodes 
und Kauhfi Ostes zu untorsdiciden 

Fui die metooiologische Dptik ist dei Nachweis wuchtig, dass die sechsseitigen Eispiismen, die 
von Galle und Biavais zui Eiklaiung dei Uiiigc um Soimo und Mond nnd dci Nebensonnen elc 
vorausgesetzt weiden, nicht gai so selten auch in den untei en Schichten der Atmo.s[)lulic voi kommen, 
wie es Iruhei schien Boi dci Häufigkeit dci H.ilo-Plianomoni' müssen sie abei wohl in diui hohciim 
Schichten viel zahlieicliei voihanden sein 

Lufttemperatur und öclmeefall Bclmec kann bei allen L'emperatui eii 
fallen (etwa) zwischen — 40® und -j- 10® Ein Blick in die Beobachtungajoiirnale 
der ostsibirischen und arktischen Stationen zeigt sogleich, dass dort Schneofallc 
]Qei — 40® und daruntei voi kommen Vielleicht ist aber dann die Temperatur 


b An Account oT tho Arctic Regiotib IStiü S auch Wm Scoiosby, Tagebuch omor Koise auf donWal- 
flschfang Ans dem Englischen von Pi Kries Hamburg 1825 Tafel 11— V onthallen 96 SUineoflguion 

2) J (jflaisher, Snow Crystalls “i Report British Met Soc 1855 pag 17—30 Mit 36 Tafeln und 
151 Schneefiguren — S. auch 0 Tissandier, L’Oeean Aeiion Baus pag 120— 1S4, und Pritsch, Über 
Selmeefiguren Sitzungsbenohto doi Wiener Akad B XI 1853 S 492 

3) Schneekrystalle Beobaohtungen und Studien von Prof Di ö- Ilellmanu Mit 8 T.ilolii in Helio- 
gravüre und Lichtdruck nach den mikio- photographischen Aufnahmen von Di E N ouhaus Berlin lb93 — 
S auch Met Z B XXIX 1894 S 281. Tafel III und Intteraturbericht S 17 

*) Die Grosse der Schneeflocken, sagt Ch Ritter 1 c , ilb er schreitet nicht 3— dem, sie onoichen selten 
diese Grosse Maille, der sie gemessen, fand die Fallgeschwindigkeit von Flocken von 10 mm DiuchmosBei 
0 8 m pro Sekunde, von 40 mm nui 0 25 bis 0 35 m 
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in den olderen LnftscMchten, aus denen der Schnee stammt, liöher. Der Sclmee 
der Polarregionen ist trocken und fein. Die Sclineehäuser der Eskimos, sagt 
Sehwatka, liessen sich mit dem Schnee, -wie er im Norden der Yer einigten Staaten 
fällt, nicht herstellen.^) 

In nnseren Gegenden fallt der Schnee am häufigsten bei Temperaturen zwischen 
— und +1®, also bei Temperaturen um den Gefrierpunkt. 

Berthold hat eine sehr gründliche Untersuchung angestellt über die Präge: Bei welcher Tem- 
peratur fällt der Schnee im Erzgebirge in 500 m Seehöhe? 2) Es ergab sich, dass 40 Proz. aller Schnee- 
fälle auf Temperaturen zwischen — lo und -j-l® kommen ^ 59 Proz. der Sclineefälle kommen auf Luft- 
temperaturen unter dem G-efrierpunkt. Auch die stärksten Schneefälle treten um 0° herum ein. Im 
Mittel des Winters war die Temperatur bei 299 Schneefällen — 2.3°, im Mittel aller Fälle — l,3o 
Achtmal fiel Schnee bei — 12 bis — 13® nncl zweimal hei -f-8° und 9°. Bei 20 Schneefällen im Mai 
war die mittlere Temperatur 3.9®, bei 28 Fällen im Oktober 1.3®. H. Schindler kam auf Grund 
seiner Beohachtungen in der Umgegend von Wien zu den gleichen Eesultaten, doch hatte er nur 
Schneefälle bei Temperaturen von höchstens + 3 bis 4o.3) 

Zu Bevers im oberen Engadin (1710 m) fiel am 9. Juni 1829 Schnee bei einer Luftwärme 
von 10.9® C.^) 

Dichte des Schnees. Spezifische Schneetiefe. Die Frage, wie riel 
Wasser eine Scliueelage von bestimmter Tiefe liefert, ist vou grossem Interesse für 
den Meteorologen sowie für den praktischen Hydrologen. Bei den Schwierigkeiten,, 
welchen die Messung der als Schnee fallenden Niederschläge vielfach begegnet, be- 
hilft man sich häufig (in manchen Beobachtungsnetzen durchgängig) mit der Messung 
der Höhe (Tiefe) des gefallenen Schnees. XJm den derart gemessenen Niederschlag 
mit anderen Messungen vergleichbar zu machen, benötigt naan einen Eednktions- 
faktor, der angiebt, 1 . welche Höhe der Schneelage der Höhe der Wasserschicht 1 
zukommt (spezifische Schneetiefe), oder 2. den „Wasserwert“ des Schnees, das 
ist die Sehn eedichte, welche der reziproke Wert der spezifischen Schneetiefe ist. 

Die nnn schon sehr zahlreich nach verschiedenen Methoden vorgenommenen 
Messungen der spezifischen Schueeliefe haben an den verschiedensten Orten recht 
übereinstimmend die spezifische Schneetiefe im Mittel zu 10 bis 12 ergeben. Eine 
Lage frisch gefallenen Schnees von 10 bis 12 cm Höhe giebt demnach eine 
Wasserschicht von ca. 1 cm, oder die Dichte des Schnees ist 0*10 bis 0-08. 
Man kann deshalb im allgemeinen annehmen, dass im grossen Durchschnitt zur 
Eeduktion der Monats- und Jahresmengen des als Schneehöhe gemessenen Nieder- 
schlages der Faktor 0-1 verwendet werden darf, oder dass 1 Gen tim et er Schneehöhe, 
einem Millimeter Wasserhölie gleichkorame. 

Hoppe uud Schreiber fanden in Sachsen die spezifische Schneetiefe 10 — 12; Lancaster 
für den St. Bernhard 9.3 (Winter 12, Sommer 5) undPartschfür Bils Maria gleichfalls 10 — 11 ; Schind- 
ler bei Wien 10-4, Abels in Ivatlieriiienburg (Sibirien) 10.2; Gube fand zu Zechen hei Guhrau 16; 
Ochljatinin in Samara 7 (Mittel von 16 Messungen); Jauhert in Paris 7.6, die Ingenieure deS' 
hydrometrischen Dienstes im Bassin der Seine im Mittel 10; Din es in England 10.5, Proctor 11.3. 
Schon Mairan gab 1716 die spezifische Schneetiefe zu 12 an; Mu sclienbr o ek in Utrecht zu 9.T 
und Muncke (in Gehler: Physik. Lexikon) hat schon dafür die Zahl 10. 

Die einzelnen Schneefälle geben allerdings sehr verschiedene Werte der spezifischen Schnee- 
tiefe, wie nicht anders zu erwarten. Aber deshalb verliert der Mittelwert durchaus nicht seine prak- 
tische Bedeutung und Wichtigkeit Wenn z. B. Schindler bei 20 Schneefällen als Grenzen 3 — 30, 
im Mittel aber 10.4 fand, so heisst das doch, dass, wenn er nur die Schneehöhen gemessen, und deren 
Summe dann durch 10 dividici't hätte, um die Wassermenge der Schneefälle zu erhalten, er den 
richtigen Wert bekommen haben würde. Man wird also auf diese Weise gewonnene mittlere ISTieder- 
schlagshöhen als nahezu richtig ansehen dürfen. 

Wenn man aber die Wassermengen einzelner Schneefälle erhalten will, dann würde die Ver- 
wendung des Keduktionsfaktors 0.1 allerdings vielfach ganz falsche Resultate ergehen; in Einzel- 
fällen musste der Wasserwert des Schnees speziell bestimmt werden. 

1) Science. Vol VII. 1886. pag. 54/55. 

2) Met. Z. XXIir. 1888. S. 30. 

3) H. Scliindl er, Beitrag zur Kenntnis der Sclmeeverhältnisse, Met. Z. 1891. S. 265. 

4) Donzler in Züricher Naturw. Vierteljahrösckrift. 1851. S.287. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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Man weiss im allgemeinen, dass „nasser“ Schnee, dei bei Temperaturen um und über 0° fallt, 
sehr dicht ist, wahrend der flaumige tiockene Schnee, dei bei tiefen Temperatuien luliig fallt, hei 
gleichei Sehneeholie einen viel genngeren Wasseiweit hat Es kann abei auch hei sehr niedrigen 
Temperaturen ieiner tiockener Schnee von hohem Wasserweit fallen, namentlich hei staikerom Wind 
Der Wind verdichtet überhaupt die frischen Schneelagen bedeutend, in den Schneewehen steigt die 
Dichte des Schnees erheblich, odei die spezifische Sclmeetiefe nimmt ah Bei dem grossen Schnee- 
sturm vom 11 1)13 14 Marz 1888 au der atlantischen Küste der Vei einigten Staaten hat man an vielen 
Orten die Dichte des Schnees bestimmt und dieselbe zu 0 18 gefunden, spezifische Schneetiefe 
also 5 6 (Schneelagen ausgeschnitten gaben im Mittel dasselbe, s Met Z 1890 S 125) Abels 
fand in Schneewehen die spezifische Sehneetiefe 3 7 Für den Einfluss dei Temperatur auf die 
spezifische Schneetiefe findet Lancastei nach den Messungen auf dem St Bernhaid folgende Zahlen 
Schneefalle bei Tempeiaturen um den Gefrierpunkt 7, bei — 1 bis — 4° 10, hei — 5 bis — 15^ 13 
In manchen Fallen kann man aber auch das Gegenteil erhalten (wie Abels) W'md und anclei e Einflüsse 
bestimmen neben der Temperatur die Schneedichte Zwischen der Dichte des fiiscligotalleneii Schnees 
und jener älterer Sclinoelagen muss man natürlich wohl unterscheiden Die alteren Schneelagen sind 
diclitei und nehmen mit dem Alter an Dichte zu Abels (Katheimenburg) eihielt folgende Zahlen 
Dichte dei Schneelagcn Mitte FTovember 016, Mitte Dezember 0 20, Mitte Januar 0 22, Mitte Mäiz 
0 27, fnschgefallenei lockerei Schnee setzt sieh rasch spezifische Schnectiete am 15 Novemhei 24, 
am 17 November 14 und am 20 November 10 Ochljatinin fand im Gouvernement Samaia die Dichte 
dei Schneelagen (Mittel von 40 Messungen) zu 0 27, von Schneeanhaufungen (30 Messungen) 0 35 
(spezifische Sehneetiefe 3 7 und 2 8) 

Alte Sclmeelagen im Hochgebirge erreichen nach 6 — 9 Monaten eine Dichte von 0 48 In 
4359m fand Yallot die Dichte der Schneelage an dei Obeiflache einen Monat alt 0 34, Ratzel 
fand die Dichte von Firnschnee 0 4 bis 0 6 Die Dichte des Gletschei eises endlich hetiägt 0 88 bis 0 91 
Hoppe und Schreiber, Säclis Jahrbuch IV 1886 III S 71 und Met Z 1889 S 141 und 
1893 S 369 — Partseh bei Ratzel, Met Z 1889 S 433 Schindlei, Met Z 1891 S 2G8 — 
Abels inWild, Rep f Met B XV Nr 2 1892 — 0 chljatinin in Wild, Rep XVII Kleinere 
Mitteilungen — Lancaster, La densite de la neige; eingehendei, zusammen fassender Aitikcl in 
'Ciel et Tcrre 1888 (2) 4 Annee S 49 Siehe auch Ratzel, Die Sclmoedecke Foischungen zur 
deutschen Landes- und Volkskunde. B IV Nr 3 Stuttgait und Guhe, Ergebnisse der meteoro- 
logischen Beobachtungen etc an der Station Zechen 1864 

Ein Gemenge von Schnee nnd Regen, wie es bei Temperaturen über dem 
Gefrierpunkt nicht selten fallt, nennt man gewöhnlich Schlacken (englisch sleet). 

Graupel (franz gr^sil, englisch soft hail) Die Graupel sind kugelrunde, selten 
höckerige, etwa erbsengrosse, imdurchsiehtige schneeballai tige Gebilde, nur zuweilen 
auch mit einem Eisuberzng versehen Sie erweisen sich nach ihicr Struktur als ein 
durch ein eisiges Bindemittel zusammengebackener Sehncekrystall und haben auch 
die weisse Tarbe des Schnees Ihr gewöhnlicher Durchmessei kann zu 2 — 5 mm an- 
genommen werden 

Die Graupel lalleu bei windigem, hoigein Wetter m kuizen Schauem, donoii zuweilen Schnoe- 
fall folgt (mellt umgokchit), namentlich im Fiuhjahr (Maiz, April), auch noch ui den Fiuhsommer 
hinein, bei Kalteruckf allen, sowie in milden Wintern uiiserei Bieiten Iin Heibste sind sic seltener, 
denn eine rasche Waimcabnalime nach oben, cm ciwarmter Erdboden und Teinpeiatuion unter dem 
Gefrierpunkt in geringer Hohe darüber begünstigen oHenbar ihie Entstehung Sie treten deshalb auch 
am häufigsten bei Tage auf Im Hochgehiige über der Schneegrenze sind sie im Sommer häufig, 
begleiten regelmässig die Gewittci und sind neben Schneefallen (die meist daianf folgen) die 
Hauptform der Nicdei schlage, wo in uiiseien Bi eiten über 3000 m dei Regen schon selten wnd 

"Wenn die Graupelkoiner grosser uud fester und zugleich durchsichtiger werden, 
auch wohl von einer Eisnnde eingeschlossen sind, bezeichnet man sie als „RiGseh‘ 
Schmid sagt „Schlossen“, m Suddentschland nicht üblich, wo schwerer Hagel 
damit bezeichnet wird Die „Riesel“ bilden den Übergang zum eigentlicbeu Hagel. 

Hagel (gr^le, hail). Der Hagel besteht aus Eisstucken von unregelmässiger, 
meist hirn- oder pilzartiger Tom Dieselben sind stets milchig trüb, nie voll- 
kommen durchsichtig, wie homogene Eisstucke gleicher Grosso Sie haben meist 
einen trüben Kern (Granpelkorn), welcher von mehr oder minder konzentrischen 
harten und weichen, abwechselnd hellen oder trüben lufthaltigen Eisschichten um- 
schlossen ist Die Formen der Hagelsteine sind, ausserordentlich mannigfaltig, so- 
wie auch deren. Grosse, die von Haselnnssgrosse bis zur Grosse von Tauben-, seihst 
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von Hühnereiern oder yon Apfelsinen, an-w-achsen kann. Zuweilen tragen sie sonder- 
bar gestaltete Auswüchse, ja selbst yollkommen krystallinische Ansätze. 

Die Struktur der Hagelkörner und weitere Angabe über deren Gestalt werden 
am besten hei den Erörterungen über deren wahrscheinliche Entstehung zur Sprache 
kommen. 

Eigentlielier Hagel- and Grraap elfall wird leider niclit immer streng auseinander gehalten, trotz 
der eharakteristisclien Unterschiede dieser beiden Formen der festen atmosphärischen Medersebläge. 
Die Statistik über die tiiglichc und jäbrlielie Periode der Hagelfälle, welche Perioden als Fingerzeige 
für die wahrsclieinlicliPtc^ UrsMche der Hagelbildung wichtig sind, wird dadurch vielfach unsicher 
uiid^ irreführend. Echter Hagel fällt selten iin Winter und bei Temperaturen unter Hüll, ebenso- 
wenig wie in grossen Höhen der G-ebirge oberhalb der Schneegrenzei er fehlt auch in den Polar- 
g^Ggenden.^ Der Hagel ist eine Erscheinung der wärmeren Tages- und Jahreszeit, sowie der wärmeren 
Klimate bis gegen die Tropen hin, wo er im Meeresniveau wieder selten wird. 

F. Die Entstehung der flüssigen und festen Niederschläge durch 
die aufsteigende Iiufthewegung. Die Hauptquelle der Medersehläge in der 
Atmosphäre ist die aufsteigende Bewegung der Luft. Wir müssen deshalb die 
Temperatur- und Kondensationsstadien (Regen, Hagel, Schnee) in auf- 
steigenden Luftmassen näher ins Auge fassen. Zur genäherten und bequemen 
Lösung der dabei auftretenden Probleme wollen wir zunächst die Tabelle S. 241 
benützen. 

1. Die Luft habe an der Erdoberfläche 30^ bei einer relativen Feuchtigkeit 
von 50 Proz. Dampfdruck also = 15.76 mm und Taupunkt 184*^, Luft- 

druck 760 mm. Wenn die Luft aufsteigt, so kühlt sie zunächst um l^pro 100 m 
ah (Trocken Stadium). Der Taupunkt würde demnach (wenn keine Ausdelmung 
stattfinden würde) schon in 30 — 184 = 11-6X100, also in 1160m Höbe er- 
reicht. Da aber in dieser Höhe der Luftdruck rund 655 mm, so beträgt die Ex- 
pansion 760:655 = 1-16 und die Dampfspannung in dieser Höhe ist deshalb bloss 
1 5*75 : 1-16 = 13-6 mm. Der Taupunkt liegt deshalb in Wirklichkeit hei 16*1^ 
(genähert). 

Der Niederschlag beginnt somit in der That erst bei einer Seehöhe von 
(30-0 — 164 = 14*^) 1400 m rund.^) 


q Es sind, sckoa Hagelsteine von 1 kg Gowicht und darüber gefallen, was einer Eiskugel von melir als 
13 cm Eurehraosser entspreelion würde (spez. Grewictit zu 0.8 angenommen, wegen Lnftgekalf). Ch. Ritter 
meint, dass eigentlicher Hagel woIlI kaum das Gewicht von 50 Gramm erreicht, was der Grösse von Hühner- 
eiern gleichkommt. Hagelkörner, die durchschnittlich, eine solche Grösse hahon, findet man selten erwähnt. 
Eie einzeln vorkommenden grösseren. Eismassen entstehen meist schon heim Fallen durch Agglutination. 

2) Den Einfluss, welchen die mit dem Anfsteigon der Lnft verbundene Ausdehnung und. vergrösserte Ka- 
pazität für den maximalen. Dampfgohalt hat, hat zuerst Lins s beachtet. (Zeitschrift f. Met. XII. 1877. S. 298.) 
Eann hat ihm S pru ngin seinem Lehrbuch der Meteorologie. S. 178— 180 eine Erörterung gewidmet, Sprung findet, 
dass die dadurch entstehende Erniedrigung des Taupunktes ca, ^/sder Differenz zwischen der Anfangsteraperatur und 
dem Taupunkt beträgt, also im vorliegenden Falle — 18.4) = 2.3, somit Taupunkt in dem Kundensations- 

niveau 18.4 — 2.3 = 16.1®, wie oben. .Ferrel giebt in seinem Werke: A populär treiitise on the Winds (Hew 
York 1889), pag. 476, eine Tuhelle mit den Höhen, in welchen hei verschiedenen Differenzen zwischen Luft- 
temperatur (t) und Taupunkt (t) und hei verschiedenen Lufttemperaturen am Ausgangsx>unkto die Kondensation 
erfolgt und bemerkt dazu S. 33, dass die Relation 125 (t — «:) in Meter und Celsius- Graden die Tafolwerte sehr 
gut wiedergiebt. Er formuliert die Hegel: Man vorgrössoro die Eifferenz Lufttomperatnr weniger Taupunkt nin 
■*/,i und multipliziere sie mit 100 , um das genäherte Kondensation.sniveau zu erhalten. In unserem Falle hätte 
man also zu nehmen 11.6 -f- 2.9 = 14.5 x 100 = 1450. 

Später l at R. Hennig ohne Kenntnis von Ferrels Regel den Gegenstand wieder aufgenommen : Eine 
einfache Formel, die ungefähre Höhe der Wolkenhildung hei adiahatischon Zuständen zu bestimmen. (Met. Z. 
B. XXX. 1895. S. 125.) Er gelangt zu der Relation h = 123(t — 'X) , also zu Ferrels Resultat. Die Tem- 
peratur in dioserHöhe ist, da die Wärmeabnahme rund 1<> pro lOO m betrügt: tj^= t — 1.23 (t — -r) = 1.23 1 — 0.23 t. 
In unserem Ifallo («' = 18.4, t = 3ü<^) erhält man 15.8® und h = 1430 m ca. 

20 =*= 
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II Das Wolken- und Regens tadinm Die Wolkenbildung beginnt also in 
1400 m bei der Temperatur 16 1^. Die Warrneabnabine ist nun plötzlich veilang- 
samt Die Tabelle giebt für 16® und 1400 m eine Warmeabnahme von 0 45 pro 
100 m Eechnen wir vorerst mit dei selben bis zum Gefrieipunkt Derselbe wurde 
erreicht in 16 1® 0 45® = 35 8 Hektometer 

Die Temperaturabuahme veigrossert sich aber mit zunehmender Hohe, weil 
die Wasserdampfmenge, die pro 1® Waimeabnahme kondensiert wird, immer mein 
ahnimmt mit abnehmender Temperatur In der genaheiten Höhe für 0®, also bei 
3530 ^ 1400m = 4980 m und bei 0® ist die Waimeabnahme schon 0*51® Die 
mittlere Wiirmeabnahme, mit der wir zu rechnen haben weiden, ist demnach 
Y3(045 4- 0 51) = 0 48, und. die relative Höhe, in welcher dei Gefrierpunkt er- 
reicht wird, ist demnach 161 0 48 == 33 55 Hektometer, die Seehohe also rund 
4800 ni In dieser Seehohe tritt die Temperatur 0® (der Gefrierpunkt) ein. 

III Stadium (Hagelstadium) Die Luft enthält nun neben dem Dampfe 
Wolkenteilehen von der Tempeiatur 0® und mitgerissenes Kondensationswasser 
(Regentropfen), das nun gefrieren kann Da dieses Gemenge für die Hagelbildung 
günstig zu sein scheint, hat man dieses Stadium auch das Hagelstadium genannt 
Wie wir sehen werden, durfte aber die eigentliche Hagelbildung eist in einem erlieh- 
lich höheren Niveau beginnen (daher besser Gefriei Stadium ) In diesem Stadium, 
sinkt, so lange Wasser gefneit, die Tempeiatur nicht unter 0® Es kann die 
Luft nun eine Strecke axifsteigen, ohne weiter zu erkalten, daher nimmt dieses 
Stadium eine selbständige Zwisclienstellung ein. Die Lange dieser Strecke oder 
die Mächtigkeit dieser Schicht hangt von der von unten herauf mitgerissenen Wasser- 
menge ab und von der Annahme, dass alle noch flüssigen Wasseiteilchen in der- 
selben gefrieien, was nicht der Fall sein wird, aber liier angenommen werden 
kann. Erheblich über 200 ni wird die Dicke dieser Schicht nicht sein 

17 Nun tritt das sog Schnoestadium ein, indem der Wasserdampf bei 
Temperaturen unter dem Gefrieipunkt gleich in festem Zustande nicdei geschlagen 
werden kann Wir lassen es in unserem Falle hei 5000 m Seehohe rund beginnen 

Die ■Waimeahnahmc an dei miteien Grenze dieses Stadiums ist zu 0 ^)2o pio lloktomotcr an- 
zxinehmen, wild aber nach oben Inn immci rascliei Fragen wn nacli dei llolic, wo dio Tempel atin 

von 30^^ criGicbt weiden wurde, so orlialteii wir dieselbe, da in diesci Hohe die W.Lrincabnahnic 

schon, za 0 0^ pro 100 m gesetzt werden dait (Damptdiucb bei — 30° nui in ein OH mm), aus dei 
Rechnung Vz (0 52 -1- 0 90) ~ 0 71 und 30 0 71 — 42 llektometor Somit wnd iii dei Seehohe vor 
rund 0200 m die Temperatur —30“ oiieicht, die Dult hat sich um 60“ ahgokuhlt Woiiii also Luti 
von 30“ und ÖOPioz Feuchtigkeit bis 9 km autstcigt, erreicht sie ti otz des Wassci damplgchaltef 
schon die Tempeiatur von —30° und muss allen iliien Dampfgelialt koiulensieien Obcilialb 9 km 
der Hohe der Cirruswolken, spielt demnach die Kondensation des 'Wasseiflamples keine meiklich( 
Rolle mehr, die Wärmedndcrungeii aul- und absteigendei Lultmasscu eitolgeii daher wiodei m 
Yerlialtnis von nahezu 1« pro 100 m, wie iin uiiteien Trockenstadium Kur m einer mittloi en Schick 
-von rund 7 km Mächtigkeit ist die Waiinoabnalixne (unten) wesentlich und (oben) mciklidi verzögert 

Da die Luit bei HO“ und 50 Proz Feuchtigkeit im Kubikmeter 15 0 Draimn Wasbci dampf ent 
Falt (im Kilogiatnm 13 2 Gramm), so bctiagt der Niederschlag pro Kubikmetei nahezu 15 Gramm 
Es ist aber zu beachten, dass in 9km dei Kuloikmeter sich zu etwa 760 230 — 3 3 cbm ausgedehn 
hat, die Regenmenge von 15 kg pro lOOOm Luftschicht sieh auf lund 3 qm GiundlUche veitcilei 
wurde, also nm ca 5 mm Niedei schlag gäbe Es hangt aber nur von dci Raselihcit des Aufsteigen 
dei Luft und dei Andauer des Zuflusses feuchter Luft ab, um damit die giossten Niederschlage ei 
klaren zu können 

Die Mächtigkeit der Wolkeninassen wurde iin vorliegenden Falle leicht 6 — 7 km eii eiche 
können, doch wurden die höchsten Schichten nui aus leichten Eiswolken bestehen 

Aus den Temperaturen in den verschiedenen Hohen ergehen sich auch die hi 
zur Erreichung derselben kondensierten Wassermengen und Niederschlagsholien, wem 
man auf die Ausdehnung der Luft bei dem verminderten Druck (der aber nur ge 
nähert bekannt zu sein braucht und Tafeln entnommen werden kann) gehörig Ruck 
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sicht nimint. Man wird ja praktisch mit Volnmen rechnen, mit Knbikmetem, weil 
man nur dadurch die Niederschlagshöheu bequem beurteilen kann. 

In 4800 m würde in unserem Falle 0® erreicht, der Luftdruck ist hier ca. 
420 mm, die Volumzunahme also 760:420= 1*81. Der aufgestiegene Kubik- 
meter Luft kann hier bei 0® noch 4*87 X 1*81 = 8*81 Gramm "Wasserdampf 
■enthalten. Er hatte ursprünglich bei BO® und 50 Proz. Sättigung 15*04 Gramm, 
daher sind bis zu dieser Höhe unterwegs 6*2 Gramm aus jedem Kubikmeter Luft 
ausgeschieden worden. 

Es ftillen somit aus einer Luftsäule vou 4800 — 1400 = 3.4km Höhe 6.2 x S.4 = 21.1 kg Wasser 
lierab auf eine Pläclie you 1.8 qm, was eine Niederschlagshöhe von 11.7 mm giebt, und zwar in der 
Zeit, welche die Luft zum Aufsteigen unr 3 — 4 km Höhe bedarf, hiehmen wir die Geschwindigkeit 
der aufsteigenden Bewegung der Luft zu 3 m pro Sekunde an, so beträgt diese Zeit 1130 Sekunden 
= 19 Minuten ca., der Nicdersclilag pro Stunde würde also 37 mm erreichen, seihst wenn das Auf- 
■steigeii hei 4800 m ein Ende gcfmid^en hätte. 

Die Temperatur von — 20® wird etwa in der Höhe 20 : 9*7 = 29 Hektometer, 
•also in 5000 -j- 2900 = 7900m erreicht, bei einem Luftdrucke von ca. 290 mm. 
Yolumzunahme 2*62, möglicher Wasserdampfgehalt des ursprünglichen Kubik- 
meters 1*04 X 2-37 = 2*72 Gramm, somit kondensiert pro Kubikmeter 12*3 Gramm. 

Es mögen noch, die Ergebnisse einer ähnlichen Berechnung von Guldberg 
und Mohn, von mir foitgesetzt, der Übersicht halber hier Platz finden: 


Temperatur 

20° 


10“ 

0“ 

0“ 

__10O 

— 200 

-^30“ 

—400 

Dampfdruck in mm 

15.0 

14.4 

9.1 

4.G 

4.C 

2.0 

0.0 

0.3 

0.1 

Höbe in m 

0 

SOG 

1710 

3680 

3860 

5500 

6930 

8180 

9310 

Ijuftdruek in inin 

7 GO 

733 

621 

48G 

475 

388 

321 

270 

232 

jt pro 100 m 


0.98 ' 

0.50 1 

0.51 

0.0 

0.61 

0.71 0. 

80 

0.88 


Da alle derartigen Eeclinungen keinen anderen Zweck haben können, als den, 
sich über die Vorgänge in den aufsteigenden Luftströmungen im allgemeinen zu. 
orientieren, so genügen zumeist genäherte Rechnungen wie die obige. 

Will man sich genauer und umfassender unterrichten über die in jeder Höhe 
erreichte Temperatur und den Wassergehalt der Luft daselbst, sowie über den in 
dieser Höhe gleichzeitig herrschenden Luftdruck, so dient dazu das graphische Ver- 
fahren von H. Plertz, dessen Tafel diesem Buche in Reproduktion beigegeben ist. 

Die Anleitung zur Anwendung dieser Tafel wird in dem Anhänge ausführ- 
licher gegeben werden.^) 


II. Die Messung der Niederschläge. 

A. Allgemeines. Die Quantität der in fester oder flüssiger Form er- 
folgten Kiedersehläge wird angegeben durch die Höhe der Wasserschicht auf 
«einer ebenen Fläche, welche der Niederschlag geliefert hat oder geliefert hätte. 
Die festen Niederschläge müssen zu diesem Zwecke geschmolzen werden. Die 

q H. Hertz, Grapliiscbe Methode zur Bestimmung- der adiaUatiseben Zustandsäudemigeu feuobter Luft. 
Deutsebe Met. Z. B. I. 1884. S.421. — Man vergleicbe übrigens ancli Guldberg und Mobil, Zeitschrift f. 
Meteorologie. B. XIII. 1878. S. 113 etc. Das Beispiel S. 118 etc. zeigt, wie mülisani die direlcte Berecknung. 
Einige Ergebnisse sind oben in dem Text aufgenommen. — Auf graphischem Wege nach den von Clapeyron 
in die mechanische Wärmetheorie ein geführten Diagrammen bat, ganz ohne alle Be.schxllnlciingen, W. v. Be z old 
die vorliegende Aufgabe in allgemeiner h'orm gelöst : Zur Thermodynamik der AtmospbUre. I. Kgl. Pxeuasisebe 
Akademie. Sitzungsberichte 1888. SXI. — Während des Satzes dieses Buches sind noch erschienen; dieXInter- 
suebungen von Prof. Bigelow (Report Weather Bureau 1898/99. Part II) und O.Neuboff, Adiabatische Zu- 
standsiinderungeu feuchter Luft. Abhandlungen des kgl. Preussiseben Meteorologischen Instituts. B. I. Nr. 6. 
Berlin 1900. Im Anhänge soll nach Thunlichkeit auf diese Publikationen noch Rücksicht genommen werden. 
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Niedei schlage werden demnach als Niederschlagshohe gemessen Man hat 
fmher nicht selten die gefallene Eegen- oder Schneemenge gewogen, dann muss 
aber die Flache angegeben weiden, auf welche die gewogene Niedei schlagsmenge 
gefallen ist, desgleichen wenn dieselbe dem Volum nach angegeben wiid 

Zui Messung der Niedei schlagsholie kann jedes Gefass mit ebenem Boden und 
vertikalen Seitenwaiiden dienen, das hoiizontal aufgestellt ist Man hat dann nui 
nach einem Eegen die ange&ammelte Wasscihohe (Tiefe) mit einem Massstah zu 
messen und erhalt die Niedeisclilagsliohe Diese Methode clei Messung waie aber 
hei den meisten Niederschlagen, die namentlich in holieien Bi eiten zumeist pio 
Tag nur wenige oder seihst nur Bruchteile vom Milhmetei eii eichen, sein ungenau 
und unbequem Um auch kleinere Eegenmengcn genau messen zu können, 
giesst man den Inhalt des Eegenauffanggefasses in eine giaduicrte Massioluc von 
viel kleineiem Queischnitt, so dass die Eegenhohe als vielfaches (lOfaches) ge- 
messen weiden kann Die festen Niederschlage, Schnee, Graupel, Hagel werden 
in dem gleichen Auffanggefass gesammelt, m demselben (bedeckt, zui Vermeidung 
von Verdunstungsveilusten) an einem warmen Orte geschmolzen und dann in der 
Massiolire gemessen Oder man giesst eine gemessene Menge warmen Wasseis 
zu, die nach der Messung der so erhaltenen Wassei menge wieder abgezogen wird 

Die Kegenmesser (Ombrometei, Udometei, Hyetomotci, Pluviomctci) bestehen 
derart aus einem passenden Auffanggefass und einei Massiolire Bei Benutzung 
der letzteren ist es natuilicli absolut notig, das Veihaltms des Quei Schnittes dei- 
selben zum Queischnitt des Eegenauffanggefasses, oder zui Auffangüaclie genau zu 
kennen Übei die zweckmassigstcn Boi men dci Eegenmesser geben die „Anlei- 
tungen zu den meteorologischen Beobachtungen“ weitere Auskünfte Es ist ziemlich 
gleichgiltig, oh das Eegenauffanggefass einen kreismnden odei qua draü sehen Quei- 
sclinitt hat^), es darf jedoch dei Duichmesser nicht unter 8 — 10cm betragen^) 
Um die Erwaimung in der Sonne zu vermindern, soll das Auffanggefass wciss an- 
gestiichen sein Zur Schneemossung müssen Auffanggefasse von grosserem Querschnitt 
verwendet werden, dieselben müssen auch eine grossere Hohe haben, um die grösste 
Tagesmengo aufnelimen zu können und um das Hinausblasen des gesammelten, 
Schnees durch den Wind zu vei meiden 

Die Aufstellung des Eegen- und Schneemessers soll derart erfolgen, 
dass auch der vom Winde getriebene Eegen oder Schnee fiei in das Auffanggefass 
gelangen kann, der Eegenmesser muss demnach genügend weit von Baumen und 
Hausern etc entfeint auf einei horizontalen Flache aufgestellt sein, wo es sein 
kann, nur in geringer Hohe über dem natürlichen Boden®), andernfalls, hei hohei 
Aufstellung, müssen besondere Vorkehrungen getroffen werden, um die iichtige 
Niederschlagshohe zu erhalten (siehe spater) Ebenso ist darauf zu achten. 


1) Kuiide Eogenmesser zeigen unter einander emo besseie Ubeiemstiinniung' als qnadratisclie Euiule 
Eegenmesser Ton 10— 61 cm Durclimes&er vainoren nur um -flProz in, iliron Ergobnisson, doeli zieht Wild 
grössere Querschnitte schon deshalb Tor, weil die Verluste bei den Messungen geringer sind Eep IX Nr 9 
S 4—5 Wild, Eindass der Qualität und Aufstellung auf die Angaben der Eegenmesser 

2) Siehe Symons Bericht an den internationalen Meteoiologen-Kongress 1873 und Met Z 1874 S 25 

Wild, Eep für Met B IX Nr 9, und Hellmann, Ahhandluiigon des Kgl Preussiachen Meteorologischen 
Instituts B I Nr 3 1890 Met Z 18D2 Litteraturhericht S 27 — Die Hauptq^uelle zur Information über 

alle auf Eegenmessnng bezüglichen Eiagen ist Symons’ British Eainfall (London, E Stanford), sowie auch 
Symons Monthly Met Magazin 

Die untere Grenze ist dadurch gegeben, dass der Eegenmesser nicht eingeschneit und lein Sclineo 
vom Boden hineingetriehen werden darf, oder dass hei starhem Eegen hem Spntzwassor vom Boden hinein— 
gelangt 
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dass der Ort, wo der Eegenmesser aufgestellt wird, gegen den Wind 
gescliützt ist.^) 

B. Einfluss der Höhe des Begenmessers über dem Erdboden auf 
die zur Messung gelangende Begenmenge. Es ist das wichtigste und merk- 
würdigste Kapitel in der Geschichte der Eegenmessung, das sich mit diesem Gegen- 
stände beschäftigt. 

Scheinbare Abnahme des Eegens mit der Höhe. Wm. Heberdon 
M. D. in London hat zuerst den Einfluss der Höhe des Eegenmessers über 
dem Erdboden auf die gemessene Eegenmenge aufgefunden, indem er 1766/67 
in seinem Garten, auf dem Hausdach und auf der Westminster- Abtei Eegen- 
messer aufstellte, die als Jahressummen ergaben: Garten 574, Dach 461, roof 
of Westminster Abbey 307 mm, demnach eine sehr grosse Abnahme des Kegen- 
falles mit der Höhe.^) Er wies auch schon darauf hin, dass die Vergleichbarkeit 
der Eegenmessungen an verschiedenen Orten dadurch beeinflusst werden .kann. 
Dann kamen ähnliche Beobachtungen von Bugge in Kopenhagen (1783 — 1788),. 
von Dalton in Manchester und endlich die berühmten Eegenmessungen zu Paria 
(1817 beginnend) im Hofe der Sternwarte und' auf der 28*8 m höheren Terrasse- 
derselben. Die Messungen von Phillips und Gray zu York in sehr verschiedenen 
Höhen (1832 — 1835) haben namentlich für die englischen Meteorologen eine gleiche- 
Bedeutung erlangt. Seither hat man an zahlreichen Orten in verschiedenen 
Höhen die Versuche wiederholt und überall eine Bestätigung für die Abnahme- 
des Eegenfalles mit der Höhe gefunden.^) 

Die Eegenmessungen zu Inaris ergaben im vieljährigen Mittel im Hofe: als Jahressummen 
57G.8mm, auf der Terrasse 507.4, d. i. nur 88 Proz. oder einen Verlust von 12 Proz. Die einzelnen 
Monate liefern aber sehr verschiedene Verhältniszahlen, Januar und Februar bloss 0.83, also einen 
Verlust von 17 Proz., dagegen Juni und Juli 93 Proz., somit nur einen Verlust von 7 Proz. 

Die noch bemerkenswerteren Eegenmessungen zu York ergaben im dreijährigen Mittel, wenn 
die Regenmenge, die am Boden gemessen wurde, als Einheit genommen wird: 


Regenmengen in verschiedenen Höhen in York 1832 — 1835. 


^ , Grund 

freier Platz im Garten 

Dach des 
Museums 

Münstertur: 

Relative Höhe in m 

0 

13.3 

64.9 

Dezember bis Februar 

1.00 

0.70 

0.50 

Juni bis August 

1.00 

0.86 

0.66 

Jahr 

1.00 

0.79 

0.59 


Die (scheinbare) Abnahme des Eegenfalles mit der Höhe ist demnach im Winter eine viel 
grössere als im Sommer. In 65 m über dem Boden wurde im Winter in York nur die Hälfte der 
Regenmenge am Boden gefunden. 

Von den neueren vergleichenden Eegenmessungen in verschiedenen Höhen führen wir nur jene 
von Wild in Petersburg 1873 — 1882 an.^) 

Petersburg. Relative Niederschlagsmengen in verschiedenen Höhen (10 jährige Mittel). 


Höhe in m 

0 

1 

2 

3 

4 

5 

25 

Januar, Februar 

1.00 

.58 

.52 

.46 

.43 

.40 

.15 

Juli, August 

1.00 

.96 

.95 

.94 

.94 

.93 

.85 

Jahr 

1.00 

.84 

.81 

.79 

.77 

.76 

.59 


1) Eino ganz freie Aufstellung des Rögenmoasers auf einer eüenen Wiese odorAckerlandistnicht- 
an zu raten, da wegen mangelndem Windschutz dorselhe zu wenig Eiedersehläge sammelt. Eine gegen den- 
Wind geschützte Aufstellung auf einem Dache (in einer Stadt) kann oft noch besser sein, als eine ganz freie' 
auf ebenem Boden. Siehe Hellmann, Über Aufstellung des llogonmessera. Jahresbericht de.s Berliner Zweig- 
Yereins der Deutschen Meteorologischen Gesellschaft für 1891. S. 10, und Met. Z. 1892. S. 173. 

2) Phil. Trans. LIX. 17G9. pag. 359, und Symons’ British Bainfall. 1896. pag. 39. 

3) Siehe E. Schmid, Lehrhuch. S. 693, und die neueren Messungen namentlich in Symons'' British 
Bainfall. 

1) Rep. f. Met. IX. Nr. 9. 1885. 
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Da m die beiden tiefeien Regenmessei (0, Giubeniegenmcssei und Ina) gelegentlich Schnee 
vom Boden hmeingewiibelt wmde, so hat Wild die Veihaltniszahlen auch aut den Begcnmesser in 
2 m Hohe bezogen Dann findet man tui die Monate mit ausschliesslichem Kegentall und Schneefall 
folgende Yeihaltniszahlen 

Relative Regenmengen bezogen aut 2 m 

Hohe mm 1 2 3 4 5 25 

Schneemonate (Dezembei bis Maiz) 1 09 1 00 0 90 0 85 0 80 0 32 

Kegenmonate (Juni bis Septembei) 1 01 1 00 0 99 0 98 0 97 0 87 

Bei Schneefall ist demnach die Abnahme des Niedei Schlags mit der Hube \iel giossei als bei 
Regentall 

Die Eiklaiung dei im vorigen bescliiiebenen Tliatsache bat die Meteorologen 
und Physiker sein beschäftigt, ohne dass man lange Zeit hindurch zu einem be- 
fiiedigenden Eesultat gelangen konnte Bis über die Mitte des 19 Jaliibiinderts 
wai folgende Ansicht darüber die benschende „bliebt die Wolke allein regnet, 
sondern auch die Luftschicht zwischen Wolke und Erde“ (Dove) Die Eegeiitropfen 
wachsen noch wesentlich im Pallen infolge der Kondensation des Wasserdampfes 
auf ihnen, da sie stets kaltei sind als die Luftschichten, welche sie beim Pallen 
passieren 

Diese Erklärung fand alleidmgs vereinzelte Gegner, da die Zunahme auf nabe 
die doppelte Menge durch Kondensation m einei Luftschicht von bloss 65 m (York) 
doch manchem zu unwahrschemlicli scheinen musste Dann ei gab auch dieKechnung, 
dassi die Kondensation einer solchen Dampfmenge den Tropfen durch die frei- 
werdende latente Waime sehr stark erwärmen^ ja fast wieder verdampfen miisste 

Noch 1879 musste Reiiou im Schosse dei fianzosischcn Meteorologischen Gesellschaft gegen 
diese Ansicht aultieten (Annuaire B 27 1879 pag 109 — 112) „Gesetzt, es wurde sich dei Tiopfen 
auf dem kurzen Wege von 28 m (Paiiser Beobachtungen) um 1° eiwaimen, so konnte ei doch iiui 
Vooo seines Gewichtes an Dampf kondensicien Dann musste auch im Sommei die Abnahme mit der 
Hohe grossei sein als im Wintei “ Renou spricht sich nebenbei sehr ungünstig aus ubei die 
alteien Regeiimessungen an dei Parisei Steiiiwaite (Schon 18G3 hatte Renou die Wnkung des 
Windes ziemlich iichtig erkannt Annuaiic de la Soc M6t pag 69 — 78 ) 

E Schmid halt abei in seinem 18G0 eischieiiencn Lein buch (S 684 u 695) die Eiklaiung theo- 
letisch fui iichtig und duich die Beobachtungen ei wiesen, und J Hei s diel, dei sie nicht an- 
nehmbai findet, meint, es gäbe kein mteiessantercs Pioblem fui den Meteoiologen, als dies, d i die 
wahre Ursache dei Zunahme des Regenfalles in so geringen Hohen uhei dem Boden aufzudecken 
(Metcoiology 1860 pag 105) 

Es wai Jevons Vorbehalten, der liclitigen Eiklarung, die schon früher inebr- 
facli ausgesprochen worden, aber unbeachtet geblieben war, zum Durclibrucli zu 
verhelfen, ihi zuerst m England und dann auch auf dem Kontinente allgemeine 
Anerkennung zu vei schaffen Jevons behauptete, dass die Abnahme des Eegen- 
falles mit der Hohe nur eine scheinbare sei, und dass dieselbe durch den Wind 
verursacht werde 


Man sehe auch den Bericlit des für Regenmessung eingesetzten Komitees im Repoit oi the Bntish 
Assoc for 1870 pag 200 etc, ebenso Sy mo ns’ Biitisli Ramfall 1867 pag 20, 1876 pag 39 Jo kleiner die 
Auffangfiäche des Eogenmessors, desto bedeutender ist die Abnahine der gemessenen Regenmenge mit der Hobe 
Dies ergiebt sieb aus folgender Zusammenstellung von Messungen in verschiedener Hobo mit Regonmossoru 
von versebiedenem Durchmesser in England 


Hohe in m 

0 

1 

2 

3 

4 

5 

ß 

Regenmesser 8'' 

1 00 

93 

91 

89 

89 

88 

88 

„ 5'' 

1 00 

90 

87 

86 

85 

84 

83 

„ 3" 

1 00 

85 

82 

80 

— 

— 

__ 


Näheres bei Wild, Rep B IX Nr 9 

2) Benjamin Franklin soll diese Ansicht zuerst in einemBnefe an Dr Reicivall in London 1771 aus- 
gespiooben haben 

8) Baxendell, Lit and Phil Soc Manchester 1860 Hörschel, Meteorology pag 104 

Jevons, On the Deficieney of Rain in an elevated Rain gauge as caused by Wind Phil Mag (4) 
XXII 1861 pag 421 LnkeHov ard hatte schon 1811 diese Wirkung des Windes erkannt und ganz klar ihren 
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Jeder Widerstand, den ein Luftstrom erleidet, zwingt die Luft mit vermehrter 
Geschwindigkeit an den Seiten und über die Oberfläche des Hindernisses hinweg- 
zustreichen, Daraus ergiebt sich auch unmittelbar über dem Auffanggefäss des 
Eegenmessers eine beschleunigte Luftbewegung, welche erst hinter demselben wieder 
zur normalen Geschwindigkeit der Umgebung zurückkehrt. Die Eegentropfen 
(und noch mehr die leichten Schneeflocken) werden durch diese beschleunigte Luft- 
bewegung und Wirbelbildung über der Oberfläche des Eegenmessers zum Teil über 
diesen hinweg und an demselben vorbeigetragen, und fallen erst hinter demselben 
wieder zu Boden. Derart gelangt nur ein grösserer oder kleinerer Teil der wirk- 
lichen Eegenmenge in das Auffanggefäss, umsoweniger, je heftiger der Wind. Daraus 
ergiebt sich die Notwendigkeit, den Eegenmesser auch im Freien, am Boden, an 
einem windgeschützten Orte aufzustellen (an dem aber der Eegen nicht durch 
nahe Bäume oder Gebäude abgehalten wird). 

Da mit der Höhe die Windgeschwindigkeit zunimmt, so wird die Niederschlags- 
menge um so kleiner, je höher der Eegenmesser aufgestellt ist. Auf einem Dache, 
auf der Plattform eines Turmes wird durch die Gebäude selbst der Wind nach 
oben abgelenkt und der Eegen fällt grösstenteils erst jenseits des Hindernisses nieder. 

Die Beobachtungen haben diese einleuchtenden Schlussfolgerungen vollkommen be- 
stätigt. Din es in England stellte auf der Plattform eines Turmes an dessen .4 Ecken 
Eegenmesser auf und Eogers Field wies aus den derart erhaltenen Messungen 
nach: 1. dass das Verhältnis der Eegenmenge auf dem Turme und am Boden von 
der Windrichtung abhängt; 2. dass bei Windstille oben und unten gleich viel 
Niederschlag fällt; 3. dass bei Wind die Niederschlagsmenge auf dem Turme an 
der Seite, wo der Wind den Turm trifft (an der Luvseite), kleiner ist als am Boden, 
während er auf der entgegengesetzten Seite gleich oder selbst grösser als am Boden 
ist; 4, in der Mitte einer sehr grossen Plattform kann ebenso viel Eegen fallen 
als am Boden. ^) 

Einfluss auf die Eegenmossung ausgesproclaen. Gilbert, Annalen. B. 41. Beobaclitungen über den Eegen. — 
Kämt 2 (Lebrbuck der Meteorologie. I. S. 418) sagt: Viole Physiker glauben, dass bloss die meebaniscbe 
Wirkung des Windes die Ursache der grösseren Eegenmenge in der Tiefe sei; die Luftströmungen sollen am 
Boden geringer sein, als in einiger Höhe, der Eegen daher in dem am Boden befindlichen Eegenmesser vertikal, 
in den oberen schief, also in geringerer Menge fallen. — Aber — dann folgen S. 419 die scheinbaren Gründe 
für die ,,Kondensations‘‘-Theorie. Dass ein so umsichtiger und klarer Kopf wie Kümtz sieh derselben an- 
schliessen konnte, zeigt, wie leicht man an einer wahren und naheliegenden Erklärung, die schon angeregt 
worden ist, vorübergehen kann. 

1) Thomas Stevenson hat schon 1842 die Luftwirbel, welche sich um das Auffangegefäss des Eegen- 
raessers bilden, als eine erhebliche Quelle der Ungenauigkeit der Eogenmessungen angesehen. Edinburgh Phil. 
Journal. Vol XXXIII. pag. 17. 

2) British Kainfall 1877, und Symoiis’ Monthly Met. Mag, 1878; s. auch Met. Z. B. XIV. 1879. S. 448. 
Besonders interessant ist das Verhalten von drei Eegenmessern, die Hellmann auf dem Dache der ehemaligen 
Bauakademie in Berlin aufgestellt hat. Das Dach läuft nach innen schräg zu und enthält dort eine Plattform 
3.3m unter dem Dachrand. Ein auf der Plattform 19m über dem Boden aufgostelltor Regenmesser lieferte ziemlich 
genau die normale Regenmenge , während jener am Daehrando bei stärkerem Winde um 25 Proz, weniger gab. 
Der auf dem Plattdaehe der Landwirtschaftlichen Hochschule 25.5 m über dem Boden aufgostellte Hip her sehe 
Eegenmesser (s. später) lieferte in 14 Monaten 10 Proz. weniger als jener in der Daclimitte der Bauakademie. 
Met. Z. 1892. S. 175. — An der Seewarte in Hamburg wurden ähnliche Beobachtungen angestellt. Ein Regen- 
messer war normal auf dem Boden aufgestellt, ein zweiter frei in 22.4 m Höhe auf der Plattform des Turmes 
der Seewarte , ein dritter in der Mitte derselben, umgeben von der 1 m hohen Brüstung des Randes der Platt- 
form , ein vierter an der Ecke derselben frei. Bezeichnet man die Angaben des normal am Boden auf- 
gestellten Regenmessers mit 100, so geben die obigen drei folgende relative Regenmengen: 

Regenmesser 22.4 m frei 22.5 m Mitte 24 m an der 

der Plattform Ecke derselben 

Winterhalbjahr 53 74 50 Proz. 

Sommerhalbjahr G3 82 62 ,, 
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Dass dei Wind die Uisache der scliembaien Abnahme dei Niodeiscblai^smenge mit dei Hobe 
ist, zeigen sehr deutlich die schon citi eiten NiedeischUgsmessungen in Peteisbmg, wenn sie nach 
den Windstärken gesondert weiden 

Eelative Kegeiimengen in \eisdiieden Hohen 


Hohe m m 

0 12 

25 

Windstaikc 

Wintcihalbialn (Nov b Maiz) 


2— 5 m 

1 00 89 8G 

2G 

G — 9 in 

1 00 8G 82 

16 


Sommei lialbj ahi 


2 — 5 m 

1 00 95 92 

81 

b — 9 m 

1 00 94 84 

5G 


Mit zunehm endci Wnidstaiko nimmt die Niedei schlagsmenge m dei Hohe ab, im Wintei, wo 
dei Niedeischlag aus leichten Schneeflocken besteht, ist dei Einfluss natuilich am giossten i) 

Del alt kann nun kein Zweitel mein bestehen, dass die kleiiieie Niederschlagsmenge, die man 
in hocli autgestellten Kegcnmessoin findet, nui auf den Einfluss des Windes auf den Eegenmosser 
zuiuckzufuhi eil ist, und in Wnklicbkeit die liegenmengc die gleiche ist oben und unten, eine Ver- 
giotosemng dei Kegeiiti opfeii noch m dei Nahe des Eidbodens also nicht stattfiiidct 

Ein Grcsetz der Abnalime des Regenfalles mit dei Hoho des Regen- 
messers über dem Boden existiert nicht. Das war im vorbinein zu ei- 
warten, weil die Zunahme der Windslaikc mit der Hohe ganz von den lokalen 
Verhältnissen abhangt und kemei Regel folgt Eine Reduktion dei m vei schiedenen 
Hohen über dem Boden gemessenen Regenmengen auf die Ei dobcrflaclie ist des- 
halb im allgemeinen nicht möglich Man kann nur mittelst längere Zeit hindurch 
fortgesetzte, gleichzeitige Regenmessungen am Boden und m doi Hohe dieRediik- 
tionsfaktoren erhalten, um die an letzteiem Oite etwa angestcllte langcie Reihe von 
Regenmessungen auf den natürlichen Boden zu reduzieren, und so deren Ergebnisse 
allgemein veiglcichbar zu machen 

Wild hat aus allen ihm zaganglichen Rcgenmessuiigen in vei schiedenen Hohen 
die folgenden allgemeinen Resultate abgeleitet, ohne damit Rediiktionsfaktoren ge- 


Winnen zu wollen 





Hohe des Rcgcmncsscis 

0 

13 

2G 

59 m 

Eegcnmoiigc 

1 00 

75 

()4 

58 

Mittleic Abwcicbiuiy 

__ 

± 0^ 

± 
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C. Geschützte Regenmesser. 

Um die an 

vei schiedenen 

Olten hei ver&chie- 


dencr inittleier Windstaiko au dem Aufstell ungsplatzo des Regenmessers gemessenen 
Regenmengen genauci veiglcichbar zu machen, d li die richtigen Regenmengen für 
die bctieffonden Orte zu erhalten, sollten alle Regenmesser, namentlich aber jene 
an windigen Orten, mit einer Schutz vornchtung versehen sein 

Als solche Yonichtungcn haben sieb bewahrt Wilds Schutzzaun, ein solider 
Bretterzaun von 2 5m Hohe in nahe gleichem Abstand vom Regenmesser und Nipliers 
Scliutztiicliter, ein konischer Aufsatz, der am obeicn Rande des Auffanggefasses 
selbst angebracht ist 

Mit zunolimonder Wmdfetaike nolimen diese PiozeutzaMeii ab v B ebb or , VerffloiLbonde liegenmossungen, 
Aichiv der DeutBclien Seewarte XVIil Jaliigang ibüö Nr 3 

1) WiU m Kop f Met B IX Ni 9 

2) Wie dies z B Galle zu Breslau getliau bat Met Z XVII 1882 S 41 

3) Wild, Bep IX Nr 9 S 13. Cleveland Abbe (Tbe De'eriniuitiou of tbo amount of Ramfall 
American Met Joumal Vül VI pag 241 Oct 1889 , und Bepoit Britisb Association 1889 pag 508) stellte 
folgende Regel auf Dei mittlere Poblbetrag eines in der Hohe b m Meter iibei dem Boden aufgestellten 
Regenmessers in Prozenten der Regenmenge beträgt durch scbnittlicb 6]/h Pur die Holieu von 13, 20 und 59 m 
eibält man nach dieser Formel 23, 31 und 46 Pro/ Fehlbetrag, oder gemessene Regenbobe 78, 69 und 51 Proz , 
■was mit den beobachteten Mittelzablen ziemlich gut uboreinstimmt, so dass man zu Schätzungen die Ab besehe 
Gleichung wohl anwenden darf 

Nipher, Über die Bestimmung der nähren Regenmenge mittelst hoch aufgestellter Eegenmessei 
Met Z XIV 1879 S 250, ahgebildet S 253 — Buchan schlägt voi , den Regenmesser in eine Grube von 
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Die mit diesen Sclmtzvorrichtungen gegen den Wind erzielten Ergebnisse der 
Itegenmessungen lieferten neue interessante Beweise für die Wirkung des Windes 
auf dieselben. 

K. Börnstein hatte seinen Regenmesser auf dem Dache der Landwirtschaftlichen Hochschule 
zu Berlin 26m über dem Bod«n imd versah denselben mit einem ’N' i ph o voclmn Schutz- 
trichter, der den Rand des A s n» 'J.') cm überragte und sich oben T;' riM i >;.rchmesser 

erweiterte. Der konische Aufsatz lenkt die Luftströmung unterhalb des Niveaus der Auffangfläche 
nach unten ab, so dass sie in diesem Niveau selbst nicht gestört wird. Die Vergleiche der 
mit derart geschützten Regenmessern mit jenen, die ein ungeschützter lieferte, 

ergaben, dass letzterer von Dezember !>> A:::r-/. \\\ v v-.»! April bis Juli 0.94 lieferte, der Schutz - 
trichter also um 16,__rcsp. G Proz. mehr. Sondert man die Messungen nach der Art des Niederschlags, 
so erhält man als Überschuss der mit dem Schutztrichter gemessenen Niederschlagsmenge über 
jene des ungeschützten Regenmessers: 

Niederschlagsform Schnee Feiner Regen Regen mit Schnee Regen mit Hagel Regen Grussregeii 

Zahl der Fälle 10 32 9 4 52 15 

Nip her liefert mehr 4-6 34 18 11 10 4% 

Also wie zu erwarten macht sich die vorteilhafte Wirkung des Sehutztrichters am meisten 
bei Schnee und feinem Regen bemerkbar, ohne denselben würden vom Schneeniederschlag 46 Proz. 
verloren gegangen sein. (Deutsche Met. Z. 1884. B. I. S. 381.) 

Die eingehendste Untersuchung über die Angaben freier und geschützter Regenmesser hat 
F. Berg angestellt (Kritische Untersuchung der Angaben etc. Bull, de l’Acad. Imp. des Sciences 
S. Petersburg 1895. Scp. T. III. Nr. 2). Er benutzte dazu 10jährige Messungen zu Petersburg und 
7jährige zu Pawlowsk und Katherinenburg. Der Wildsche Schutzzaun lieferte bei stärkerer Luft- 
bewegung noch etwas günstigere Resultate als der Ni phersche Schutztrichtcr, die Unterschiede sind 
aber gering. Die Leistungsfähigkeit des Nip berschen Rog(!muessc*vs gewinnt an Bedeutung, je freier 
die Lage der Station und je grösser die Anzahl der SchT'e''trg'=‘ ’st. Zu Petersburg waren die Regen- 
messer freier aufgestellt und die mittlere Windstärke is* gs-ö."«.'.* als zu Pawlowsk und Katherinen- 
burg, wo die Regenmesser gegen den Wind geschützt waren. 

Der Nip bersche Regenmesser und der Wildsche Regenmesser mit Schutzzaun liefern ein 
Plus an Niederschlagsmenge gegen den freien Regenmesser in Prozenten der Niederschlagsmenge: 

Petersburg Pawlowsk Katherinenburg 



Nipher 

Wild 

N ipher 

Nipher 

Dezember bis März 

39 

46 

14 

11 

Juni bis Oktober 

2 

3 

2 

O.G 

Jahr 

8 

10 

5 

2.8 


Ein ungeschützt in gewöhnlicher Weise gut (am Boden) aufgestellter Regenmesser liefert dem- 
nach in kälteren IHimaten mit Schneefall eine um 3 bis 8 Proz. zu geringe Niederschlagsmenge; in 
warmen Klimaten ist der Fehler nur auf 1 bis 2 Proz. zu veranschlagen. Der Entgang der Winter- 
niedorschläge kann 40 Proz. erreichen. 

Besonders lehrreich ist noch folgende Zusammenstellung : 

Niederschlags-Überschuss im Nipherschen Regenmesser. 

Windstärke Trockener Schnee Feuchter Schnee Schwacher Regen , Starker Regen 

0.3 m 13 8 8 1 Proz. 

7 m und darüber 60 20 10 1 u 

Bei starkem Wind gehen demnach in dem wie gewöhnlich ungeschützt aufgestellten Regenmesser 
40 Proz. der Schneeniedersclüäge verloren. Aus allem vorausgellenden ergieht sich, dass in kälteren 
Klimaten mit Schneefällen und zumeist schwachen Niederschlägen die Niederschlagsmesser gegen 
den Wind geschützt aufgestellt oder sonst mit Schutzvorrichtungen gegen den Wind versehen werden 
sollen (Wilds Schutzzaun oder Niphers Schutztrichter). 

Die Ergebnisse zahlreicher älterer Reihen von Regen mp«!=nn gen sind unbrauchbar, weil die 
Regenmesser zu hoch und ungeschützt aufgestellt war«-?!. die Winteniiederschläge fallen 

da zu klein aus. Beispiele sind der Peissenberg mit 58 cm, statt 107 (im Winter wurden nur 5cml 
gemessen, jedenfalls mein* als 50 Proz. zu wenig), Breslau 42 cm, statt 56 otc. 

Die auf Bergen, sowie die an flaclien stürmischen Meeresküsten und Inseln etc. 
gemessenen Regenmengen fallen infolge der "Windwirkung meist zu klein, aus. 

D. Genauigkeit der Regenmessungen. Aus dem vorausgegangenen ergieht 
sich, dass die Genauigkeit der Regenmessungen keine vollkommen befriedigende sein 


1 Yard (91.4 cm) Durclimesser im Rasengrund zu stellen, darüber ein Drahtnetz mit Maseben von 1 Zoll im. 
Niveau des Rasens. Dann entstehen keine störenden Wirbel. Wie sehr ein weitmaschiges Drahtnetz die Luft- 
bewegnng hemmt, dafür werden interessante Beispiele beigehraeht. Journ, Scottish Met. Soc. Toi IV. S. 146. 
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kann, weil es unmoglicli ist, ubeiall die Eegenmesser gleich aufzustellen, d h unter 
gleichem Windschutz 

Wenn man überdies berücksichtigt, dass heiiachbaite ßegenmesser erheblich 
verschiedene Eegenmcngen liefern, weil dei Eegenfall in der Tliat auf gelinge Ent- 
fernungen hin nicht unbeträchtliche Untei schiede zeigt, die sich auch in'^den Jaliies- 
summen nicht ausgleichen, so darf man wohl den Satz aufstellen, dass es völlig ge- 
nügen wurde, die Jahres mengen des Eegenfalles m cm anzugehen Die mm "Viid 
man als Eechnuiigsgrossen beibehalten, um eventuell eine Häufung dei Pehlei 
zu veimeiden, welche die cm ungenau machen konnte Bruchteile "des mm sind 
schon bei den Monatssmnmeii zu vernachlässigen, und nui bei den Tagesmeim-en 
beiznbehalten Man muss A Eiggenbacli völlig Eecht geben, wenn ei sagt, dass 
Jahiessummen, die auf 0 5 cm ubereinstimmen, als gleich zu hetiachten sind' 


Ilellmann /adit aus den aut einem Veisuclislelde bei Beilin mittelst veifecliiedenei lle<ren~ 
messei aiigebtellteii Mesbungen untei andeien folgende Schlusbe Selbst im Fbicblaiide komniei? an 
Olten, die weniger als /2 Kilometci von emaiidei cntleint sind, in einzelnen Monaten Unteischiede 
Wptfp t Unteischiede steigern sieh an einzelnen Tagen mit böigem 

Wettei und Gewittenegen so, dass sie 100 nnd mehr Piozeiit eiieiclien können Es ibt an solS 
umnoglicli, Limen gleichen Regentalls (Isohyeten) von 10 zu 10 mm zu ziehen In den eiu- 
chbclmitt vielei Jahie stimmen die Miedeisclilagsmengen am besten im 
nbeiem, wählend Sommei und Wintei grosseio Vei&cliiedenhoiten autweiseii 
In nassen Jaln eil ist die Übereinstimmung hessei als m tiockenon Zwischen Eeilin und ünu^ebuno- 
kommen Lutci&cliicde dei mittleien Jalnessummc \on 5 Pioz (ca 30 mm) voi 0 ^ ^ 


in. Berechnung der Niedersehlagsmcssungen und -Notierungen. 
Darstellung der MederselilagsTerhältnisse eines Ortes. 

Man leduzieit die Eigebnisse dei Niedeisclilagsmessungen allgemein in der Ait 
dass man die Monats- und Jahres-Summen der Niedeiscblagshohe und die Zahl der 
läge mit Niedeisclilagcii lieieclinel Dazu gieht man gewöhnlich fui joden Monat 
die giosste Tagesmeiige des Niedeisclilagos an, welche namentlich fui piaktische 
Zwecke von Inteiesse ist Wünschenswert ist noch die spezielle Angabe der als 
bclinee gefallenen Nicdoisclilagsmenge, sowie jene der Zahl dei Tage mit Sclmee- 
lall und mit eigentlichem Hagel (ohne Giaupel) 

Wo Registrierungen der Niederschlagsmengen voigenommen werden, summiert 
man die Monatsmengen fui Stundeiuutoivalle und giebt auch die Häufigkeit dei 
Niederschlage fui jedes Stundenmteivall an Diese Zahlen gestatten dann in Form 
mehrjahnger Mittel den täglichen Gang der Niedeischlagsmengen und der Nieder- 
fcchlag&haufigkeit zu heui teilen 

Die Registrierungen gestatten auch die giossten Stunden- und Mmutenmengeu 
des Niederschlages abzuleiten Da die Niederschlage selten mit Beginn eines 
btundenintervalles anfangen, sollte man diese Weite den Autogi aplienzeiclinungen 
mlngen"!”''^'“"'' Stundemntervalle reduzieiten Niedei schlag s- 


1 ... maa durchaus noch nicht. 

Lichterfilde^hlrBcmü Beobachtungen an verschiedenen Eegenmessein an Oross- 

S a„ci, M + C' erlin Pren 3 si»chon Meteorologwohen Instituts B I Nr 3 1890 — 

B XXVI TH tu 1 * ^ ®®'“Bate des Eegenmesbveisuchsfeldes hei Borlm 1S86— 1891, und 

B XXVI Litteia nrbeiicht S 27 - E.ggenbach, Genauigkeit hei Eegenmessungen Ve.handlungeL der 
a ur orsc ese ac a t su Basel VIII lieft 3 1888 Die Genauigkeit der taglicheu Abl 6 auii» 6 n schätzt 

E.ggenbaeh nur auf ü 5 mm, der Benetauugsveilust allem kann 0 2 mm betragen - C Lang MeTsunrd 
Niederschlagshohen Dentache Met Z 1881 B I S 431 ^ i'a.ng, Messung der 

B XXXV^iToo’’'s’'i36^"^‘“'‘'‘“ Auswertung der Autzeichnungon registrierender Eegenmessei Mot Z. 
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Die Division der Niederschlagsmenge durch die Niederschlagshäufigkeit gieht 
die Intensität der Niederschläge, oder die „Regendichte“. Gewöhnlich kann 
dieselbe nur derart berechnet werden, dass man die Monatssumme des Niederschlages 
durch die Anzahl der Niederschlagstage dividiert. Genauer erhält man dieselbe 
aus den Registrierungen, welche gestatten, die mittlere Intensität für Stundeninter- 
valle zu berechnen. 

Die Division der Zahlen für die Niederschlagshäufigkeit (in Tagen oder 
Stunden) durch die ganze Dauer des Zeitraumes (ausgedrückt in gleichen Einheiten), 
auf welche sich selbe beziehen, liefert die Niederschlagswahrscheinlichkeit 
des Monates, des Tages, oder auch einer bestimmten Tagesstunde. Von Interesse 
ist ferner auch die durchschnittliche Dauer der Niederschläge in Stunden, da 
dieselbe in verschiedenen Klimaten, sowie auch in den verschiedenen Jahreszeiten 
sehr verschieden ist. 

1. Weitere Ausführungen und Beispiele. Koppen hat gezeigt, dass man 
auch dort, wo Registrierungen fehlen, die mittlere Dauer des Regens an einem 
Regentage berechnen kann und dadurch auch zur Kenntnis der mittleren Regen- 
dichte oder Intensität pro Stunde gelangt. Die Regendichte pro Tag kann an 
zwei Orten gleich, aber dennoch der Charakter der Niederschläge sehr verschieden 
sein-, an dem einen Orte fällt der Regen in langedauernden aber schwachen 
Schauern, an einem anderen in kurzen heftigen Schlagregen, die aber auch nicht 
mehr liefern. So verhält es sich in der TBat an den Küsten der Nord- und Ostsee, 
gegenüber den Sommerregen im südrussischen Steppengebiete. Deshalb ist die 
Angabe der Regendichte pro Stunde von Wichtigkeit, die man aber nur für sehr 
wenige Orte aus Registrierungen erhalten kann. 

Ist n die Gesamtzahl der Beobachtungen und r die Zahl der Notierungen 
mit Niederschlag zur Zeit derselben, so ist der Quotient^) r:n die „absolute 
Regenwahrscheinlichkeit“ (zum Unterschied von der Wahrscheinlichkeit, dass 
es während eines ganzen Tages einmal regnet). Bedeutet ferner N die Gesamtzahl 
der Stunden des Zeitabschnittes (Monates), auf welchen r:n sich bezieht, so stellt 
(r:n)N die wahrscheinliche Gesamtdauer des Niederschlages in diesem Zeitabschnitt 
dar, und wenn z die Zahl der Niederschlagstage in demselben bezeichnet, so stellt 
das Produkt (r : n) (N : z) die durchschnittliche Dauer des Niederschlages (in Stunden) 
an einem Niederschlagstage vor. Dividiert man schliesslich die mittlere Regen- 
dichte pro Tag (Regenhöhe h : z) durch diese Dauer des Niederschlages in Stunden, 
so erhält man die mittlere Niederschlagshöhe während einer Stunde Niederschlag, 
(d. i. in unseren Symbolen hn : rN). Derart kann man die gewöhnlichen meteoro- 
logischen Beobachtungsjournale zu einer sehr weitgehenden Detailierung der Nieder- 
schlagsverhältnisse ausnutzen, wenn nur bei jedem Beobachtungstermin auch an- 
gegeben wird, ob gerade zur Zeit desselben ein Niederschlag stattgefunclen hat.^) 


Bei drei täglicihen Beobaehtnngeii (morgens, mittags und abends) hat auch die tägliche Periode der 
Begenhäufigheit wenig Einfluss mehr auf das Eesultat. 

2) W. K.Ö pp en, Begenhäufigheit und Eegendauer. Met.Z. XV. 1880. S. 362. Nach dieser Methode haben 
H. Mohn und Hugo Meyer die NiedersehlagsTerhältnisse von Norwegen und Deutschland genau untersucht, 
H. Mohn, Studier over Nedborens Varighed og Taethed i Norge. Alcad. Verb. Nr. 12. Christiauia 1888; s. auch 
Supans Eeferat in Pet. G-eogr. Mitteilungen. 1889. Litteraturhericht S. 161. — H. Meyer, Die Niederschlags- 
Verhältnisse von Deutschland. Archiv der Deutschen Seewarte. XI. 1888. Nr. 9. — EegenverliiUtnisse von 
Güttingen. Met. Z. 1887. B. XXII. S. 415. -- Koppen, Zur Charakteristik der Eegeu in NW-Europa und 
Nordamerika. Deutsche Met. Z. II. 1885. S. 10—24. — A. Sprung, Die Eegendauer in Deutschland nach der 
Koppen sehen Stichprohen-Methode. Jahresbericht 1900 des Berliner Zweigvereins der Deutschen Meteorolog. 
Gesellschaft. 
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;3 Zwecke wichtige und interessante Spezialisierung der 

JNiedersehlagsverhaltnisse eihalt man fernei, wenn man die Häufigkeit der Nieder- 
sch age von verschiedener Intensität angiebt, oder die Zahl der Niederschlagstaee 
nach gewissen Schwellenwerten auszdhlt, z B die Zahl der Tage mit einer Meder- 
schlagshohe bis zu 1mm, von 1—5, 6—10, 11—15, 16—20, 21— 25 mm etc 
bestimmt 

Beispiele rTewoliiiliclie Bog-enwahi scheinlichk eit RArino lyoHi a rn 
Niedersolllagen im Dczembei (Maximum) 16 1, im Mai 12 3, Scptcmbei 121 (Minimum) JahTl6“Ö* 
Niederschlagswabiecheiiüicbkeit also Dezembei 0 52, Mai, Septembei 0 40 Jahr 0 45 TtuTW« i 
ist jeder zweite Tag cm Niedoisclilagstag, im Mai und ScntcXer kommen 

raifÄÄfoo“! le^Ji:fist^l^^rTls’lu‘nltl^k^^^^^^ -genwabrsÄÄ 

Juh und August 122 7 Stunden Niedcisclila«* das Jahr 9 ? x i 

Niedeisclilagswabrscboinliobkeit von Janua?’und Pebiut zu 0 ^3? JuTund Ät 0 082 labt O^wt 
mit Nrndtchuf'““““'““'" einer Stunde, untei%Äuiu,ef ^lobt'^ero.t 

absolute Nicder&chlagswahrscliemlichkeit auch nach Kopuens Methode he 

di Be“* B<eb..liteee.n „bä 

Koppen, Mobil, Meyei und Spiung haben für viele Oite auf diese Weise 
die absolute Regeuwabrschemlichkeit dei einzelnen Monate und des Jahres berechnet 
worauf wir verweisen müssen Wii wollen nur noch anfuhren, dass im Mittel 
Gottmgcn die absoluten Eegenwahrscheinlichkeiten sind Wintei 
0 126, Sommer 0-064, Jahi H088 Die absolute Rogenwahrschenihchkeit hat auch 
me tägliche Periode Pur Berlin findet man im Jaliiesmittel das Maximum von 
4-6 nachmittags zu 38 3 Stunden : 365 = 0105, das Minimum um 10-12'* 
abends zu 30 9 365 = 0 085 


ä.e boreolnote „Eeeonwahrsobomhcb- 
keit* 8 Bruoknei, Met Z 1687 S 2« ote , namonthob Tabellen S 244 u 246 “vanrseueinucli 

m w u sohoneZueammonstolluug der Eogenvahreahembcbkoit auf emem eebi grossen Gebiete fludet mau 
mW Koppen Dia Eagengobieto dos ourepiisohon Russland „Ghbus“ B LXVIII Nr M 

®) Wenn aus den Reduktionen der Miedcrsoblagsregistrierungon die Zahl doi Stunden mit NiodorsoUlasr 
mTerb 1 T” ’ m "" '“f tofallen, als volle Niodoiscblagsstodo l»h t 

rarBeriiu Potsdam 0 602 'mt o' d Spiung hat eiimttelt, dass der Eeduktionsraktoi’ 

svf am ^ ^ ‘*®‘ NiedeiscUagsstundon des Jahres Hieh in Wirkliohkeit 

aut 416 6 reduziert Die Koppensobe Boreibnung orgiobt aber als Niodersolilagsstnnden 

3 X 365 ^ ^ ~ X 8 = 1018 Stunden, 

EeS»tnerapparaten kommt auf Rechnung der ru -bormgen 
Empflndliclikeit derselben für solmaolie Niederschläge, je seltener letztere sind, desto kleiner wird dei Ausfall ,L 
16 nicht reduzierten Stundenzahlen aus den Registrierungen gehen m Norddeutsaiand wegen dieses Ausfalles eine 
“ Niederschläge Näheres lei Sprung, Regenstnndon und R!gendauer Das Wett 

eü-ä t 468 Eoduktionsfaktors zu Basel und Tuest ergaben grossere Werte desTelben 

s wäre interessant, die genauen Anszählnngen auch an anderen Orten, z B in England und in den Trocen 
durchzufuliren Als Reduktionsfaktoren wurdon gefunden ^ ’ 

■Winterhalbjaki Sommerlialbjalir 
Potsdam (Sprung) 0 52 0 18 

Basel (Riggenback) 0 68 0 58 

Triest (Maz eile) 0 73 0 52 0 66 

Meteerelgi3ohlTlnstit«r^trtiri8r9^^^ “ 


Mittel 
0 50 
0 63 
0 66 
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Regen die lite oder Intensität. Gewöhnlich wird dieselbe pro Regentag angegeben. Z. B. 
Berlin Januar und Februar je 38.5mm Regen an 14 Tagen, giebt pro Tag 2.7 als Regendichte im, 
Winter, Juni und Juli liefern dagegen 71.5 mm: 13.8== 5.2, fast doppelt so viel, Jahr 596: 165 = 3.6 mm. 
Die Regendichte unterliegt grossen Verschiedenheiten in verschiedenen Klimaten. In Nordeuropa, 
Finnmarken beträgt sie 2.5 (Frühling 1.7, Sommer 3.7), an der Mandalküste, Norwegen, aber 9.6 mm 
(Frühling 8.1, Herbst 11.6), in Norddeutschland 3.5 bis 4.5, in Südwestdeutschland 5.5 bis 8.3, in Süd- 
brasilien 11, in üraguay 17.5 mm. In den Tropen erreicht sie 20 mm und darüber. Zu Batavia ist die 
Regendichte iin Januar und Februar (Regenzeit) 11.3 mm, im Juli und August bloss 1.6, im Jahr 4.9 mm. 

Zu Cherrapunjee (Assam), dem regenreichsten Orte der Erde, ist die mittlere Regendichte 65.5 mm, 
vom Mai bis September in der Regenzeit 80 mm und auf dem Höhepunkt derselben Juni und Juli 9 
sogar lOG mm! 

Die Regendichte pro Stunde, die aus den Registrierungen oder nach Kö pp ens Methode 
erhalten werden kann, ist ein viel richtigerer Ausdruck der Regenintensität in verschiedenen Kdimaten. 
Für Berlin geben die Rr-g!'trir-'*ungon ; Januar und Februar 0.24, Juni und Juli 0.91, Jahr 0.52 mm, 
als mittlere Regenmenge pro ötunde-, für Basel Februar 0.40, Juli 1.24, Jahr 0.81 mm*, für San Jose 
(Costarica) Regenzeit 4.3, Jahr 3.1 mm. 

Nach Köppens Methode haben Mohn und Meyer für viele Orte die stündliche Intensität 
der Niederschläge berechnet. Für Norwegen findet Mohn z. B.: Finnmarken 0.32 (0.22 bis 0.52), 
Mandalküste 1.66 (1.3 bis 2.5), Meyer, für Deutschland: Nordseeküste 0.90 (Sommer 1.3), Ostsee- 
küste 0.87 (Sommer 1.5), Südwestdeutschland 1.2 (Sommer 1.9). 

Die durchschnittliche Dauer des Regens an einem Regentag ist ein meteorologisches Ele- 
ment von erheblichem Interesse. Köppens Methode gestattet dieselbe für viele Orte ohne grosse 
Mühe zu berechnen. Wir haben nur nötig, die absolute Regen Wahrscheinlichkeit mit der Zahl der 
Stunden des betreffenden Zeitabschnittes zu multiplizieren und erhalten so die Gesamtdauer des 
Regens, welche durch die Zahl der Regentage dividiert, dann die mittlere Dauer des Regens an 
einem Regentag liefert. Für Berlin war die absolute Regenwr.hr^clminliehkeit des Jahres 0.120, 
multipliziert mit 365 x 24 giebt 1048 Stunden Gesamtdaucr des Rügens, Zahl der Regentage^) für 
die gleiche Periode 173, somit mittlere Regen daucr an einem Regentag 6.0 Stunden. Aus der Regen- 
dichte pro Tag 596 : 173 = 3.44 erhält man dann pro Stunde 0.57 mm, mit der Registrierung nahe über- 
einstimmend. Für Göttingen fand H. Meyer als mittlere Regendauer 4.5 für das Jahr, Winter 6.2, 
Sommer 3.2. Das Mittel für Norddeutschland ist 4.4, für Südwestdeutschland 5.8. 

Hellmann findet (nach den Registrierungen 1895/96) die mittlere Dauer eines einzelnen Regen- 
falles zu Klausthal und Ratibor 50 Minuten, an den Gebirgsstationen 69 Minuten-, die ganze Regen- 
dauer an einem Regentag im Mittel von fünf Stationen 4.2 Stunden. 

Die Registrierungen zu Zechen (bei Guhrau) ergaben nach G. Hellmann die Zahl der 
NiederscMagsstunden pro Regentag im Winter (November bis März) 5.2, im Sommer 3.2, im Jahr 
4.3 Stunden. Für Wernigerode sind diese Zahlen 6.4, 3.1 und 4.7 Stunden, gut übereinstimmend mit 
den obigen neuesten Daten. 

Bergsma giebt für Batavia folgende Zahlen für die Häufigkeit von Regen (1897 Fälle) nach 
ihrer Dauer! n Prozenten der Gesamtzahl: 

Dauer in Stunden 1 — 2 3 — 4 5 — 6 7 — 8 9 — 10 11 — 12 13 — 15 

Zahl der Fälle 66 21 7 3.3 1.7 0.6 0.4 

Das Mittel wäre ca. 2.6 Stunden. In Norddeutschland betrug die Zahl der Regen (1896 und 1897) 
von Ve Stunde Dauer 54 Proz. aller Regen, von Vz — 1 Stunde nahe 19 Proz. 


Wir schliessen mit einem lehrreiclien Beispiel, das alle erörterten Elemente der 
Niederschläge zusammenfasst: 


Ort 

Regen- 

menge 

mm 

Regen- 

tage 

Regen- 

dichte 

mm 

Regen- 

stund. 

mm 

pro 

Stunde 

Regen- absol. 
stund. Regen- 
pro. R.- wahr- 
Tag scheinl. 

Regenmenge 
pro Stunde 
Grösste Kl. 

Regendauer 
pro Regentag 
Grösste Kl. 

Paris 

574 

169.5 

3.4 

654 

0.9 

3.8 

0.075 

l.G 0.5 

4.8 2.6 

Perpignan 

598 

84.3 

7.1 

312 

1.9 

3.7 

0.036 

3.0 1.5 

5.9 2.1 


Die Maxima der Regendichte (sie sind im Mittel der Monate angegeben) 


0 In diosen beiden Monaten fallen an 55 Tagen (Regenwahrscheinlichkeit also 0.90} täglich 106.4 nun 
■Regen im Dnrehsuhnitt vieler Jahre. Die Regenwahrscheinlichkeit von Mai bis September inkl. ist 0.86. 

2) Als Regentage sind alle Tage zu zählen, an denen überhaupt Regen gefallen. Gewöhnlich worden aber 
nur jene Tage gezählt, an denen messbarer Regen fiel, 0.1 mm wenigstens, zuweilen nur die Tage mit 0.2 mm 
und darüber. Dann wird die berechnete Regendauer länger ansfallen und muss auch definiert werden als mittlere 
Dauer der Regen von 0.2 mm und darüber. Die für Berlin berechnete Regondauer gilt für messbare Regen und 
ist deshalb grösser. Eine internationale Einigung über die Zählung der Regentage nach einem bestimmten 
Schwellenwert existiert nicht. Siehe Brückner, Zählung der Regentage. Met. Z. XXII, 1887, S. 241. 
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fallen auf den Sommei, die Mmima auf den Winter, bei der Eeacndauer verhalt 
es sich umgekehrt. 

2 Zahl der Niederschlagstage nach bestimmten Schwellenwerten 
d 1 nach den Eegenmengen pio Tag Die Sendeiung der Tage mit Niederschlag nach 
der Eegenmenge, die sie geliefert haben, wiift nach mehifaehei Hinsicht interessante 
l\esultate ab und sollte deshalb stets voi genommen weiden, wenn man die Reo-en 
Verhältnisse eines Oitcs spezieller daistellen will Piaktisch ist diese Sonderte- 
wichtig für die Beziehungen zwischen Bodenkultur und Niedei schlag wie für hvdro"^ 
technische Zwecke ^ 

Eine Übereinkunft über bestimmte Schwellenwerte existiert nicht durch gra- 
phische Konstiiiktion lassen sich aber leicht nach verschiedenen Schwellenwerten be- 
rechnete Häufigkeiten veigleiehbar machen 

EmBeispiel, nach Grossmann, fui die Küsten derNord- und Ostsee (acht Orte) 
slwdk w.“ef “ Mp n„h pw.».» 

nt 'S s ‘r o'fr 

Auf 100 Regentage 100 87 CI 26 8 0 31 

Fm Aachen tnclet Pohs tolgende llanfigke.teu in l'io^eiiten clor Gesamtzahl " 

Intensität 0-0 2 0 3-1 11-6 5-10 10-15 15-20 20-25 26-30 30-35 35-40 darub 
Häufigkeit 70 18 2 42 7 18 5 7 1 3 6 1 5 07 03 02 02 

In Basel liefoin nach Eiggenbach die Niederschlage von mehr als 10 mm 
durchschnittlich die Hälfte dei jaliiliehen Eegenmengen (aber schwankend 
zwischen 30 und 70 Iroz); deren Ergiebigkeit wechselt stark (Extreme 174mm 
884 und 861mm 1872) Im Gegensätze dazu geben die schwachen Nieder- 
schlage eine nahezu konstante Jahressumme, deren Abweichung im Mittel nie 
der mittleren Eegenmenge eiieicht Daiaus folgt, dass die Unterschiede der Eegen- 
mengen von einem Jahre zum anderen hauptsächlich von der wechselnden Zahl der 
Tap mit giessen Nicdersthlagen hei rühren Mittlere Abweichung der Zahl der Tage 
mit schwach en Niederschlagen 7-12 Proz, jene der Zahl der Tage mit giossL 

minaeslt^TZ^ilU;' AU Eegeutag sind Tage mit 

knltar lu^lSsV i «keUmli günstiger.fur die Boden- 

1889, trotzdem die Eegenmenge nahe die gleiche nar Die Uisache lasst sieh aus folgendem erkennen. 

_ , 1880 1890 
Jalirosraenge dos Eogens 724 mm 087 mm 

Hettige, deslialb zumeist sehiidliche Eogen 330 ,, 149 

Unbedeutende Regen 3(j ^ 99 ” 

Bleibt als nutzbringende Regenmenge 358 ,, 509 

1888 n ' 1893 N, 3. s auch H Meyer, ebenda XI 

Trabert füi das Donaugebiet in v Lorenz’ Donaustudien Wien 1893 Mittmin-ntraT. Jov v i 
Geograpliiscben Gesellschaft B XXIV Beilnrr« v Wien 1893 Mitteilungen der k Iv 

Sehr L^ründhehe =!+ i ij. i ^ Seidl, Klima von Kram IV NiedQrschlagsveihJiltnisBG 

TGf. Studie Mitteilungen des Museal -Vereins m Laibach, 1894-1898 Ver^l Met Z 

Litteraturbeneht 1894 S 88, 1897 S 79 ß TTi n vt ou n i ^ 

, — „ „ , ’ br liin ri cn s findet, dass eine Formel von dei Form loG- n — a ■hfino-Viia 

genae aaungkeiten nach den folgenden Sohwelleniverten in H n n d e 1 1 e 1 des englischen Zolls 
Intensität 1» gj 60 100 200 

Häufigkeit 64 2 40 2 22 8 10 0 2 1 

völlig diase Beobachtungsdaten fast 

Her F rroirrecbnet G HiLic “n /„"f“ <1- beiden Konstanten 

ner Bormel berechnet G Hinrichs, Rainfall laws ü S Weather Bureau Washington 1893 
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Niederschlägen 19 Proz. Die Regendichte ist in nassen Jahren grösser als in 
trockenen. Dieselbe beträgt in nassen Jahren (mit mehr als 900 mm) 8-3 mm, in 
mittleren (8 — 900 mm) 7-7 und in trockenen (unter 800 mm) 6*7 mm. 

H. Blanford hat für sechs Stationen, drei an der Küste (Calcutta, Madras, 
Bombay), drei im Innern, die Häufigkeit der Regentage mit bestimmten Regen- 
mengen berechnet. Wir führen hier das Mittel für die drei Küstenstationen an: 

Intensität (engl. Zoll) < ^ 4 — V 2 ^k—1 1—2 2—3 3—5 5— 7 V 2 

jMillimeter < 6^2 his I 21/.2 his 25 bis 51 bis 76 bis 127 bis 190mm 

Mittlere Häufigkeit 58.0 17.6 14.6 11.5 3.8 2.5 0.8 

Trägt man diese Zahlen in ein rechtwinkliges Koordinatennetz ein, so er- 
hält man Kurven, welche grosse Ähnlichkeit mit Parabeln oder mit Hyperbeln, be- 
zogen auf ihre Asymptoten, haben. ^) 

Die häufigsten Regentage sind durchschnittlich jene, welche eineRegenmenge unter 
der mittleren Regendichte (pro Tag) liefern. Die mittlere Intensität der Regen ist nicht 
die häufigste, der Scheitelwert liegt unter dem Mittelwert; da der Niederschlag 
eine untere Grenze 0 hat, aber keine absolute obere Grenze, so war das zu er- 
warten. Ein Regentag von mittlerer Intensität (mittlerer Regendichte, in Deutsch- 
land ca. 5 mm, für obige indische Orte 15 mm) gehört schon zu den ergiebigen 
Regen, die Mehrzahl aller Tage mit Niederschlag liefert erheblich weniger. ^) 

Monographien über die Niederschlagsverhältnisse einzelner Orte, welche auch in Beziehung 
auf die Methoden der Bearbeitung der Aufzeichnungen der Niederschläge als vorbildlich bezeichnet 
werden können: 

A. Riggenbach, Die Niederschlagsverhältnisse von Basel. Denkschriften der Schweizerischen 
naturforschenden Gesellschaft. B. XXXII. 2. 1891. Zürich 1891 (auch separat). — Derselbe: Ergeb- 
nisse 7 jähriger Nioderschlagsregistrierungen in Basel. Karlsruhe 1898. — G. Hellmann, Das Klima 
von Berlin. 1. Teil: Niederschläge. Gewitter. Berlin 1891. Asher. — Ferd. Seidl, Klima von Krain. 
Niederachlagsverliältnisse. — E. Pini, Andamento Aniiuale e diurno della Eioggia nel clima di Mi- 
lano (1764 — 1884). Puhl. R. Osserv. di Brera Milano. No. XXXVII. 1891. — P.Polis,DieNieder- 
Ä;vl.b)gsv,rh;r-;i.l'..-c von Aachen. (Jahrbuch für Aachen II. 1896.) Karlsruhe 1897. — K. Kienast, 
Kl'n-.a v;)ii K<'-i‘.:gsberg i, Pr. I. Teil: Niederschlagsvei’hältnisse 1848 — 1897. Königsberg 1898. — 
A. da Schio, Tavole della Pioggin nel Onnrnntenn’o 18.58 — 1897. Venezia 1899. — D. Ragona, 
Andamento annuale e diurno dclL- pr-eij liu/.’ouf — IST'.*). Annali della Met. Italiana P. I. 
Roma 1880. — P. Schreiber, K'iii.ui vuu S.u-'u-rn. 1. Niederschlagsverhältnisse 1864 — 1890. 
Chemnitz 1892. 

3. Die Mittelwerte der Niederscklagsmeugen. Die Monatsmittel der 
Niederschläge werden, für die bürgerlichen Monate gebildet, sie geben die durch- 
schnittlichen Regensummen an, welche in einem Monate fallen (ohne Rücksicht 
auf die ungleiche Länge derselben). Die Summation der Monatsmengen liefert 
dann die Jahresmenge des Niederschlages. 


1) Sie könnon aber keine wirklichen Hyperbeln sein, da in denselben das Produkt der Koordinaten 
eines Punktes (auf die Asymptoten bezogen) konstant ist, xy = c. Es müssten also die Produkte aus den Häufig- 
keiten in die entsprechenden Regenmengen konstant sein , Regen jeder Intensität müssten durchschnittlicli 
gleiche Regenmengen im Jahre liefern , was aber nicht der Pall ist. Die Häufigkeit eines Regenfalles. (Regen- 
tages) von gegebener Quantität nimmt anfangs langsamer ab, als die Quantität zunimmt, die Produkte wachsen 
also bis zn einem gewissen Punkte, von dem ab die Häufigkeit stärkerer Regen dann sehr rasch abnimmt. Blan- 
ford hat nach den Beobachtungen zu Cherrapunji diese Produkte gebildet und als Ordinaten auf einer Abscissen- 
achse zn den zugehörigen Regenmengen eingetragen. Man erhält so eine gegen die Ahscissouachse konkave Linie,, 
deren Scheitelpunkt etwa hoi 3.8 Zoll liegt, Regentage dieser Intensität liefern den meisten Regen. Die mittlere 
Regendichte der Regenzeit ist 3.2, also die mittleren Regen liefern hier das Hauptciuantnm der Regenmenge. 
H. Blanford, "Climates and Weather of India. London 1889. pag. 260-265. Auch P. Seidl hat in seinen 
sehr eingehenden Xlntersnchungen üher die Niedersehlagsverhältnisse von Krain berechnet, welchen Anteil die 
Regentage verschiedener Intensität an der jährlichen Regenmenge haben. In den später citierten Arbeiten von 
Kienast, Polis, Mazelle etc. findet man desgleichen Beispiele. 

2) Vergl. H. Meyer, Anleitung zur Bearbeitung meteorologischer Beobachtungen. S. 132 etc. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 2i 
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Nur in seltenen Fallen, auf G-rund sein langjähriger liegenmessungen, hat man 
auch für fünftägige Perioden (Pentaden) die mittleren Eegenmengen berechnet Da 
der Kegen zu den veränderlichsten meteorologischen Elementen gehört, die Unter- 
schiede der Eegenmenge des gleichen Jahresabschnittes nach verschiedenen Jahr- 
gängen ungemein gross sind, so lohnt es sich selten, für kürzere Jahresabschnitte 
als der Monat, Mittelwerte abzul eiten. 

Die Veränderlichkeit der Monats- und Jahresmengen des Nieder- 
schlages ist schon öfter Gegenstand von Untersuchungen gewesen 

Die Veränderlichkeit der Monatsmittel des Kegenfalles betragt in Mitteleuropa 
rund 45 Proz der dem Monat entsprechenden Eegenmenge, in Italien über 55 Proz 
und steigt in Spanien und Algerien 2) bis auf 60 Proz Im nördlichen und mittleren 
Kussland und im nördlichen Westsibirien ist sie 40— 50 Proz, im Süden und Osten 
Kusslands und Sibiriens 60— 70 Proz Die Veränderlichkeit der Jahressummen 
«des Niederschlages betragt m Mitteleuropa etwa 15 Proz, im europäischen Kussland 
15 — 19 Proz, in Italien 18 Proz, in Spanien und Algerien etwa 22 Proz, im süd- 
lichen und östlichen Russland und in Sibiiien 20 — 30 Pioz. Drei tiopische Sta- 
tionen geben 12 — 15 Proz Die Veränderlichkeit der Mittel des Kegenfalles ist 
demnach sehr gross, sie nimmt in West- und Mitteleuropa im allgemeinen nach 
Süden zu, auch in Russland (aber nicht regelmassig) nach Süden und Osten Die 
Wintermonate haben eine grossere relative (prozentische) Verandeilichkeit als die 
Sommermonate, in Sudeuropa ist das allerdings anders, wegen der sehr geringen 
Regenmengen wird aber daselbst die Prozentrechnung illusoiisch 

^ Kremser findet für Deutschland, dass Orte, die im „Kegenschatten“ eines 
Gebirges hegen, eine grosseie Veränderlichkeit haben, auch die englischen West- 
küsten haben eine kleinere Veränderlichkeit als die Ostkusten Die tiopischen 
Luv- und Leeseiten scheinen sich ähnlich zu verhalten Mit der Erhebung 
über die Meeresflache scheint die Veianderhchkeit abzunehmen. Aber diese Ver- 
hältnisse konnten bisher noch zu wenig festgestellt werden Es wäre sehr wünschens- 
wert, dass die Veränderlichkeit der Niederschlagsmengen in den verschiedenen 
Khmagebieten genauei untersucht wurde, namentlich auch in den Tropen. 

Auf Grund der Veränderlichkeit der Monats- und Jahresmittel der Nieder- 
schlagsmengen kann man auch die wichtige Frage beantworten, wie viele Beobach- 
tungsjahre notig sind, um diesen Mittelwerten einen gewissen Grad der Genauig- 
keit zu sichern 

4. Beiläufige Fehlergrenzen der Mittelwerte der Niederschlags- 
mengen. Nach der von mii berechneten Veränderlichkeit der Monats- und Jahres- 
mittel der Eegenmenge findet man für Österreich den wahrscheinlichen Fehler 
eines 10 jährigen Mittels der Niederschlagsmengen der Wintermonate zu etwa 15 Proz, 
der Sommeimonate zu 10 Proz, und es ist da wenig Unterschied zwischen Norden 
und Süden; für ein 20 jähriges Mittel betragt derselbe 11 und 7 Proz, für ein 


1) J Ha na, Untersucliungen über die EegenverliältmsBO von Österreich-Ungarn II Veränderlichkeit der 

Monats- und Jahresmengen Sitzungshenehte der Wiener Akademie B LXXXI Jan 1880 S auch Met Z 
1881 S. 334 etc — V Kremser, Über die Veränderlichkeit der Niederschläge Deutsche Met Z B I. 1884 
S 93 etc. — Wild, Regen Verhältnisse des Russischen Reiches Rep f Met Supplementhand V Kan III 
pag 62 ^ 

2) Ohne die Sommermonate, für welche die Prozentrechnung unzulässig wird wegen der schon sehr go- 
rmgen Regenmenge 

3) J Hann, Beiträge zur Kenutnis tropischer RegenveihUltnisse Met Z B XXXV 1900 8 572 
Siehe darüber die Ausfuhrungen S 107 
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SOjäliriges 9 und 6 Proz. Damit der walirsclieinliche Fehler auf 5 Proz. herab- 
gemindert würde, wären Beobacbtungsjahre nötig: im Winter im Norden 74, im 
Süden 103, im Sommer überall 43 Jabre. Durcbscbnittlicb sind 60 — 70jährige 
Eegenmessungen nötig, um die Monatssummen auf + 5 Proz. sicher zu erhalten. 

Kremser berechnete folgende wahrscheinliche Fehler (in Prozenten) der Monats- 
mittel der Niederschlagshöhen: 


Beobach- 


Wintermonate 



Sommermonate 


tiingszeit 


Italien 





Italien 




Jahre 

Unter- 

Mittel- 

Ober- 

Deutschland 

Unter- 

Mittel- 

Ober- 

Deutschland 

10 

16 

18 

19 

15 

12 

18 

16 

14 

12 

8 

30 

9 

10 

11 

9 

7 

10 

9 

8 

7 

5 

50 

7 

8 

8 

7 

5 

8 

7 

6 

5 

4 


Um die Monatsmittel auf 5 Proz. vexdässlich zu erhalten, wären in Südeuropa 
100 — 140 Beobachtungsjahre nötig, in Oberitalien 86, in der Schweiz 71, in 
Deutschland 58 bis 46 Jahre. 

Die wahrscheinlichen Fehler der Monatsmittel in Kussland findet man in dem 
schon citierten Werke von Wild. 

Die obigen nach den Kegeln der Wahrscheinlichkeitsrechnung abgeleiteten 
wahrscheinlichen Fehler der Monats- und Jahresmittel der Niederschlagsmenge 
aus verschieden zahlreichen Einzelerhebungen unterliegen aber namentlich in Bezug 
auf die Jahresmittel einer wesentlichen Einschränkung ihrer Gültigkeit. Sie gelten 
nur unter der Voraussetzung, dass aus einer sehr langen Reihe, wie zufällig 10, 15, 
20 etc,, Einzelerhebungen herausgegrifien werden, aber nicht für sich unmittelbar 
folgende Werte. Letzteres ist namentlich unzulässig für die Jahressummen des 
Niederschlages, bei welchen eine ausgesprochene Tendenz vorhanden ist, dass mehrere 
trockene sowie auch dass mehrere nasse Jahre sich unmittelbar folgen. Wenn demnach 
die Wahrscheinlichkeitsrechnung aus der mittleren Abweichung der Jahressummen 
in Deutschland und England ergiebt, dass ein lOjähriges Mittel einen wahrschein- 
lichen Fehler von 4 Proz., ein 20 jähriges von 3 und 2 Proz. etc. hat, so gilt 
dies keineswegs für. 10 oder 20 sich unmittelbar folgende Jahrgänge. Die 
Monatsmittel unterliegen dieser Einschränkung der Ergebnisse der Wahrscheinlich- 
keitsrechnung scheinbar weniger, weil die Regenmenge eines Junimonates z. B. von 
jener des vorjährigen Juni wohl kaum beeinflusst wird. Aber auch bei den Mitteln 
eines und desselben Monats zeigt sich eine Tendenz zur längeren Erhaltung einer 
Abweichung im gleichen Sinne, 

Es soll liier nur ein Beleg dafür gegeben werden, welcher der langen Eeihe von Eegen- 
messungen zu Padua entnommen ist. Die Jahressummen der Eegenmenge i725 1897 liefern mir 

141 Zeichenfolgen in 173 Jahren. In 81 Proz. der Eälle folgten sich demnach trockene oder nasse 
Jahre. In 18 Fällen folgten sich mehrere trockene Jahre , in 23 Fällen folgten sich mehrere nasse 
Jahre, die mittlere Dauer der trockenen Perioden war 4 Jahre, jene der nassen 3 Jahre, die grössten 
Ziffern für die Dauer der trockenen Jahre waren 7, 6, 6, 6 Jahre, die der nassen 5, 9, 5, 4 Jahre; 
die Trockenperioden dauern im allgemeinen länger als die nassen Perioden. 

Zur Untersuchung des bezüglichen Verhaltens der Monate wählte ich den Juni und konnte 
175 Junimonate in Eechnung ziehen (1725-— 1899). Dieselben ergaben mir 134 Zeichenfolgen, also 
in 77 Proz. der Fälle, kaum weniger als hei den Jahressummen. Auch in Bezug auf die Monats- 
summen des Eegenfalles besteht demnach die Tendenz, dass ein Monat von einem Jahre zum nächsten 
viel häufiger seinen Charakter (den Sinn seiner Abweichung vom Mittel) erhält als wechselt. 
In 21 Fällen gab es Folgen von trockenen Junimonaten, in 24 Fällen gab es Folgen von nassen 
Junimonaten, also auch hier behalten die nassen Perioden das Übergewicht der Häufigkeit. Im Mittel 
folgten sich je 3.5 trockene, dagegen nur 2.5 nasse Junimonate. Es gab Fälle, wo sich 7 (zweimal), 
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und 5 (dieimal) tiockene Juni folgten, -vtalnend bei dem nassen Juni die längsten Peiioden nm 5 
(einmal) und 4 (zweimal) waien 

Mit Eucksiclit auf diese Tendenz einer langeieii Eihaltung desselben Charakteis 
der Abweichung muss die Unteisuchung, welche grossei e Abweichung vom vieljahrigen 
Dmchsclinitt ein Mittel aus 10, 20, 30 Jahien noch aufweisen kann, nach einer 
andeien Methode durchgefuiirt werden, wenn sie piakti&clie Bedeutung haben soll 

So hat Binnie die giosste Abweichung eines Jahresmittels, aus verschieden 
langen Peiioden heieclinet, von einem vieljaliiigen Mittel in dei Weise zu be- 
stimmen gesucht, dass ei die ganze lange Beobaclitiingsieihe von Padua 1725 b^s 
1821 m Peiioden von entspiecliendei Lange zerlegte und die giosste Abweichung 
des Mittels jeder dei selben vom Grcsamtmittel aufsuebte Auf diesem Wege fand 
er für ein Mittel von 10 Jahren als giosste Abweichung 17 Pioz , für 20jahrige 
Mittel 8 Proz, fiu 35jährige 6 Proz, für 40jahrige 3 Proz , für 50 Jahre endlich 
2 Proz. Indem er zahlreiche Eeihen von Eegenmessungen auch in Indien und 
Westindien in gleichei Weise prüfte, kam er zu dem Eesultat, dass ein 35 jähriges 
Mittel bis auf 2 Proz riclitig ist, ein Mittel von 20 — 35 Jahre auf 3^4 und 2Pioz, 
15, 10 und öjahrige Mittel auf 4^/^, 8^/^ und 15 Proz Auch Tnpp findet, dass 
die Mittel sich auf mindestens 35 Jaliie ersti ecken müssen 

Binnie hat abei bei seinem Voigang nicht che wählen hl eiiisteii und giossten 10]<ihiigen (etc) 
Mittel erhalten können, da seine Gruppieiiing dci sich folgenden 10 Jaliigaiige eine willkui liehe w ai Dei 
iichtige Vorgang ist iintuilich doi, dass die sich lolgeiuleii lOjaluigon Mittel so gebildet weiden, dass 
man stets nui das eiste Jalu weglasst und mit Iliiuiituguiig eines neuen Jalii ganges am Ende dei 
Jteihe ein neues lOjahngcs Mittel bildet Deiait heliandelt, geben die Regeinntsbuiigen zu Padua in 
der Peiiode 1725 — 181b al« Maximum eines lOjahiigoii Mittels 1085mm, als Minimum 733 oder 110 
und 81 Proz des Gesamtmittcls (008mm), in doi Penode 1810—1871 als Mavimiun <)18, Mniimum 033, 
(1 1 115 und 70 Pioz (Mittel 798} Das tiockenstc lOjahiige ölittel weiclit demnach um — 201^ioz vom 
IMittel ab, das nässeste um 4*17Pioz, dci mögliche Fehl ei eines lüjaliugen Mittels ist demnach 
noch aut 10 Pioz zu vei aiischlagen 

A Ileniy findet aut diesem Weg(‘ ans den längsten Niecleischlagsmessuugen in Noulameiika 
als mögliche Felilei eines lOjahiigeii Mittels New Bedloid + !(> Pio/ und —11 Pioz , OincMimati 
+ 20 und —17 Pio/, San Louis +17 und —13 Pioz, Foit Lea\ eiiiwnlh + !(> und —18 Pioz und 
San Fuin CISCO + 0 und — lü Pio/ 

5 G-rosste Schwankungen der Jaliresmenge des Nicderschlagco Die 
Bh’age, iuneihalh welcliei Gienzen sieh die jährliche Ecgenmenge eines Ortes wählend 
eines längeren Zeitraumes halt, ist zunächst von piaktiscliem luteiesso, soweit sie 
auf rem empirischer Grundlage ohne Beziehung auf die Existenz zyklischer Vari- 
ationen beantwortet wiid Der Gegenstand soll deshalb hier nur in aller Kuizo 
behandelt werden 

Nach den Untersuchungen von Symons, Tripp, Biniiie daif man im 
grossen Dmchsclinitt annehmen, dass in langeien Perioden im nässesten Jahre 
153 Proz der mittleren Niederschlagsmenge fallen, dagegen im trockensten bloss 
60 Proz Die nassen Jahre weichen staiker ab vom Mittel als die tiockeiien, und 
das nässeste Jahr wird um so nasser, je langer die Peiiode wiid, die man in 
Untersuchung zieht 

Die Zusammenstellungen von Buinie ei geben, dass die mittlcum Gieuzen tia die nnsse&teii 
und tiocken&ten Jalne nach den Landein vcischiedeii sind und da&s sic z B hetiagen ganz En<»-- 
land 145 und 66 Pioz, Noiwegen, Djnemaik, Holland und Belgien 148 und 01, Fiaiikieich 1()1 und 
59, Itcalien 159 und 55, Deutschland 139 und Gl, Osten eich -Uugani 144 und 50, Eusshind ICO und 
51, Indien 162 und 52, Noidameiika 141 und 68, Sudamciika und Westnidien 151 und 55, Aliika (2 Oite) 
166 und 53, Austialien (2 Oite) 150 und 53 Symons halt fui England an den Grenzen 150 und 


1) Es ■würde sich lohnen, solche Untersuchungen auf alle Monate und veischiedene andere lange Reihen 
1 on anderen Orten zu erstrecken 

2) Citat siehe später. 
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Es scliliesst sich daran die Frage nach der mittleren Ahweieliung zweier sich folgender trockenster 
und nässester Jahre.- Binnie findet dafür 135 und 66 Proz. Für drei sich folgende extreme Jahr- 
gänge ergieht sich im Mittel eine Abweichung von 127 und 75 Proz. Dies sind Mittelzahlen, für 
einen bestimmten (einzelnen) Ort liegen die Grenzen weiter auseinander. Für die Dauer der längsten 
Perioden trockener und nasser Jahre ergiebt sich im allgemeinen Mittel: trockene Jahre: 5 Jahre 
10 Monate, als deren mittlere relative Regenmenge 82 Proz.-, Dauer der nassen Jahre: 5 Jahre 
3 Monate, mittlere relative Regenmenge 120 Proz. 

Für die indischen Stationen hat H. F. Blanford die Schwankungen selbst untersucht; er findet 
im Mittel von 29 Orten mit den längsten Reihen von Messungen für das nässeste Jahr 174, für das 
trockenste bloss 50 Proz. des mittleren Regenfalles. Die Grenzen liegen aber für die trockenen 
Stationen viel weiter auseinander als für die nassen. Nimmt man aus der* von Blanford auf- 
gestellten Tabelle die 10 nässesten Orte heraus mit 135 5jo11 mittleren Regenfall und bildet für sie 
die Mittelwerte, so erhält man 140 und 65 Proz., die 10 trockensten Orte aber mit 24V2 Zoll mittlerer 
ltegAivyißi-,n.o geben als mittlere Grenzen 214 und 37 Proz. An regenarmen Orten sind die Schwan- 
hi.n.. -:; -1 r jährlichen Regenmenge viel grösser, als an regenreichen Orten, wofür auch leicht die 
(Jrüiide zu finden sind. 

Den Ausgangspunkt der Frteranchr.ng vor. B'rn:.'' über die relativen Regenmengen der 
trockensten und nässesten Jahre !i ii s. (■.:«■ i.‘ .*.(■ n; -n zu Padua zwischen 1725 und 1821 ge- 

bildet. Hier zeigen das trockensie unu nässeste Jahr 58 und 175 Proz., zwei sich folgende extremste 
Jahrgänge 63 und 151 und drei derselben 68 und 149 Proz. des Mittels. 

Die von Hopkinson untersuchte 55jährige Reihe von Itegenmessungen zu Nash Mill (Hart- 
fordshire) ergiebt für das trockenste Jahr 63 Proz., für das nässeste 157 l^roz., für zwei sich folgende 
trockenste Jahre 74, für zwei nässeste 128 Proz., für drei sich folgende trockenste 83 Proz., für drei 
sich folgende nässeste Jahre 124 Proz,; von 1875 — 1883 folgten sich 9 nasse Jahre mit 119 Proz., 
von 1842 — 1847 0 trockene mit 93 Proz. i) 

Hell mann berechnet nach den langjährigen Regenmessungen zu Tilsit (80 Jahre). Königs- 
berg (60 Jahre), Görlitz, Breslau und Eichberg (50 Jahre), Könitz etc. die Walirsclicinllchki-it trockener 
und nasser Jahre wie folgt: 


j , sehr trocken 

trocken 

nass 

sehr nass 

ausserord. nass 

51-75 

76—100 

100—125 

126—150 

151 — 175 Proz. 

Ostpreussen 11 

36 

45 

6 

2 

Westpreussen und Posen 9 

46 

34 

11 

— 

ScliRsien 5 

50 

41 

4 

— 


(Regenkarte von Schlesien. Berlin 1899. — Regenkarte von Ostpreussen. — Regenkarte von West- 
preussen und Posen. Berlin 1900.) 

Gestatten die Abweicliuiigen der Medersclilagsmengen von den entsprechenden 
Mittelwerten die Anwendung der Walirscheinliclikeitsrechnung? Es muss eine kurze 
Erörterung darüber Platz finden, wie sieb die Abweichungen der Monats- und 
Jabressunimen des Niederschlages vom vieljährigen Mittelwert nach Grösse und zu- 
gehöriger Häufigkeit verhalten, und wie weit sie rechnungsmässig gleichsam als 
zufällige Eehler behandelt werden dürfen. Bei den Niederschlagsmengen ist das 
um so notwendiger, als die negativen Abweichungen vom Mittel die untere Grenze 
Null haben, während eine absolute obere Grenze für dieselbe nicht vorhanden ist. 

Es kann hier nur ein Beispiel gegeben werden und dieses soll wieder den langjäbrigen Regen- 
messungen zu Padua entnommen werden. Ich habe bloss die Abweichungen der Jahressummen und 
der Monatssummeii des Juni vom allgemeinen Mittel auf ihr Verhalten geprüft. 

Häufigkeit der Abweichungen der Jahressummen (1725 — 1890) nach ihrer Grösse. Padua. 


cm 

0-5 

5—10 

10—15 15—20 

20—25 

25—30 

30—35 

35—40 

40—45 

über 45 

I*ositiv 

19 

12 

13 11 

12 

4 

2 

1 

2 

2 

Negativ 

19 

21 

15 12 

8 

7 

5 

1 

0 

0 

Summe 

38 

33 

28 23 

20 

11 

7 

2 

2 

2 


Die positiven Abweichungen sind grösser und (deshalb) weniger zahlreich (78) als die nega- 
tiven (88), und gehen weit über die Grenzen der negativen Abweichungen hinaus. (Grösste + Ab- 
weichung 65 cm, grösste negative etwas über 35 cm.) 

1) A. R. Binnie, On Mean or Average Annual Eainiall and lluctuations to "whicli it is subject. London 
1892, Minutes of Proc. of fho Institution oI Civil Engineers. Session. 1891/92. Vol CIX. Part III. Wichtige 
Publikation, entkält auek eine instruktive Diskussion der bekandellen Gegeustände von Buohan, Tripp, 
Symons, Strachey, Blanford, Lotham und Hopkinson. S. 55 findet man ein Diagramm von Sy mons, 
die Fluktuationen dos Regonfalles in England von 1726 — 1891 darstellend, S. auch Report British Assoc. 1866. 
XXXVI. pag. 286. — Es mag auch an dieser Stelle hingewiesen werden auf die Abbandlnng von Backhouse, 
The Problem of probable Error as applied to Meteorology. Quart. Jonrn. R. Met. Soc. Vol XIII. 1891. pag. 87. 
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Häufigkeit der Abweichungen der Monats&ummen des Juni (1725—1899) nach ihier Glosse 


cm 0 — 2 

2—4 

4—6 

CO 

1 

8—10 

10-12 

Summe 

Positiv 26 

22 

18 

6 

4 

4 

80 

Negativ 30 

35 

20 

10 

0 

0 

95 

Summe 56 

57 

38 

16 

4 

4 

175 


zaMrei?^ “ denselben Charakter, die positiven sind weniger 

zawreich, aber giosser Alle vier Reihen von Abweichungen zeigen abei doch die Tendenz zu eiLr 
r gelmassigen Abnahme mit Zunahme der Grosse, so dass zu ervaiten ist, dass in noch lane-eien 
uaheralsThlSerwd*^'^^^ gesetzmassige wiid, sich dem Gesetze fui zufällige F^ehlei 

entscheiden, ob auf diese Abweichungen die Fehlen eclmung nach den Giundsatzen der 
Wahischeinlichkeitsieehnung Anwendung finden kann, wurde wieder, wie bei den Elementen Tem- 
peratui und Luftdruck, die Probe nach Cornu angewendet 

des Regcnfalles zu Padua von 1725—1884 liefern folgendes Resultat 
Die ganze IfiOjahiige Reilie wuide in zwei gleiche Perioden von 80 Jahren geteilt 

E=18 5em*loSrt 2E« Abweichung u = 149em, mittlerei Fehler 

1 - Mittel 817 mm, mittlere Abweiehniig 13 5 em, mittlerer Fehler IG 9 cm 
somit 2E2 = 3 146, Mittel aus beiden Reihen 3 12, giebt man der letzten feX Xen derideinerfn 

mittleren Abweichung, das doppelte Gewicht, so erhalt mau 313, also sehr nahe die Zahl « Dm 
Differenz ist im eisten PaUe 0 7, im letzteren bloss 0 4 Proz 

Die Junimonate 1725—1899 liefern folgende Resultates) 

Jahressummen des Riei^rschlages zu San Fernando 1851—1896 ergaben mii Mittleie Ab 
weichung u = 19 1 cm, rnittlerer Fehler B = 23 7 cm, somit 2E2 = 3 08, gliicSThlira der ztbi 

sehr nahekommend Für die Monatsmittel leicht eine 45jahrige Reihe noch nicht ans es ist la 
natuihch, dass wegen der zeitlichen Schwankungen der Regenzeiten eine Kompensation d’es Reaen 
Überschusses oder -Mangels eines bestimmten Monates inneihalb 45 Jahien nicht einbeten kann^wa 
die Schwankungen selbst im Mittel den Betrag von 60-60 Proz des DuTcl.sehiUsr^^^^ e^e”4rn! 

^Ergebnis des Vorstehenden können wir den Satz aufstellen, dass auch auf 
die Abweichungen der Niederschlagsmengen vom langjährigen Mittel die Nehler- 
rechnung angewendet werden daif und dass die Mittelwerte auch heim NiederscHag 
Grossen vorstellen, gegen welche die Einzelwerte, um mit Lamont zu reden in- 
folge einer gewissen Kiaft hingezogen werden *) ’ 

XT- a eliarakteristischen Eigenschaften der Abweichungen der Einzelwerte der 
Niederschlagsmengen von den bezüglichen Mittelwerten werden noch durch die 
folgenden Eechnungsergebnisse erläutert 

geben ÄS;ori 52 mmlrnegXe^\®n"l 3 rmm"'irReL''fr 

1 Reihe 38 positive Abweichunp^en 43 mm, 52 neijative Abweiclium>-Pn Bl 
positive Abweichungen 35 mm, 43 negative Abweichungen^33 mm Die lis'jahru^ee 
™ 38 5mm"una 95 negati^: IwÄgf: 

abgerandetea Zahioa gefabit, »ondeia mit den 

gtjUaUQlQll 

S) wäre mr toi Vornahme derEeohnnng schon die Schrift vonLoronzoni über die Eogenmeseungeii zu 

fsu uTd 7 T Reihe 1725 Ms 

ioi4, und dann für sion wieder die neuere Reihe 

») Zur Bildung der Ahweichnngen ivurde die ganie Reihe wieder in zwei Partien geteilt, welche lede für 

r8?5 Tss rrsTe " '“n von%2 :4n. dm 86 JaL 

1815—1899 aber 80 6 nun Die einzelnen lOjahngen Mittel sind 

1725-1734 iraS-1744 1746--1764 1766-1764 1765-1774 1776-1884 1785-1791 1796-1804 1805-1814 

1®^ 81 115 82 94 inc 

1815--1824 1825--1834 1836-1844 1846-1854 1856-1864 1865-1874 1875-1884 1885-1894 (1895-1899) 

„ T X -o 90 57 noQ') 

1867 S^46“2°4a ’ m Mittelwerte m der Meteorologie. Zeitschrift für Met B II 

und «hemn’’ulr, h Lamont an wahre Mittelwerte stellt, durften nach den ohigen 

und früheren Untersuchungen für die meteorologischen Elemente als erfüllt anzusehen sem 



Berechnuiig der Niederschlagsmessungeii und, -iNotierungen. 327 

Die positiven Abweichungen sind die grösseren und weniger zahlreichen, die 
negativen die kleinen aber dagegen zahlreicheren. Die Abweichungen der Nieder- 
schlagsmengen vom Mittel haben wohl eine untere Grenze 0, aber keine obere, 
deshalb fallen die -f- Abweichungen grösser aus, bleiben aber dafür, da ihre Summe 
genau jener der negativen gleichkommen muss, weniger zahlreich. 

6. Ableitung vergleichbarer Mittelwerte der Niederschlagsmenge. 
Wegen der grossen Veränderlichkeit der Niederschlagsmengen nach den Jahrgängen 
sind für gewisse Landesteile von ähnlichem Witterungscharakter nur jene mittleren 
Niederschlagsmengen direkt vergleichbar, welche aus den gleichen J ah r gangen 
berechnet worden sind. 

Da aber häufig der Fall vorkommt, dass an einigen Orten eines solchen Landes- 
teiles, deren Niederschlagsmengen man auch zu benutzen für nötig findet, nicht die 
ganze Zeit hindprch E-egenmessungen angestellt worden sind, so muss man auf ein 
Mittel bedacht sein, auch diese unvollständigen Beobachtungsergebnisse mit den voll- 
ständigen vergleichbar zu machen. 

Ein solches Mittel bietet der folgende Eifahrungssatz: 

Auch die Anomalien der Eegenverteilung treten, wie die des Luft- 
druckes und der Temperatur, über grösseren Teilen der Erdoberfläche 
gleichzeitig im gleichen Sinne und mehr oder weniger auch im gleichen 
Ausmasse auf. Nur gilt dieser Satz für die Niederschläge in viel beschränkterem 
Masse und im allgemeinen für viel kleinere Gebiete, als dies für die Temperatur 
und namentlich für den Luftdruck der Fall ist. Am deutlichsten kommt dieser 
Erfahrungssatz zum Ausdruck, wenn man die Jahresmengen des Eegenfalles be- 
nachbarter, oder nicht zu weit entlegener Orte von gleicher Lage (namentlich zu 
einem Gebirge) in aliquoten Teilen der Mittel aus der gleichen Anzahl korrespon- 
dierender Jahrgänge ausdrückt; also in Prozenten derselben. Selbst wenn die Jahres- 
summen des Niederschlages der kompaiierenden Orte sehr verschieden sind, stimmen 
im allgemeinen die gleichzeitigen einzelnen Jahresmengen recht gut mit einauder 
überein, wenn man sie als Verhältniszahlen der Mittelwerte hinschreibt. 

Nehmen wir z. B. die Eegenmengen der Stationen Basel und Luzern, welche 
7 6 km von einander entfernt sind und auch einen Höhenunterschied von 180 m 
aufweisen, aber beide auf der Nordseite der Alpen liegen. 

Luzern hat im Mittel der 30 Jahre 1866 — 1895 eine Jahressumme des Nieder* 
Schlages von 1191mm, Basel nur von 783 mm. Die Verhältniszahlen zu diesen 
Mittelwerten, sowie die Quotienten der Jahresmengen Luzern: Basel waren (der 
mittlere Quotient ist 1-52): 


Regenmengen in Prozenten der vieljährigen Mittel. 


Jahr 

1881 

1882 

1883 

1884 

1885 

1886 

1887 

1888 

1S89 

1890 

1891 

1892! 

Luzern 

106 

122 

99 

85 

91 

114 

89 

113 

96 

91 

106 

lOS 

Basel 

122 

125 

90 

72 

89 

118 

84 

106 

96 

86 

110 

94 

Quotient 

1.32 

1.47 

1.67 

1.78 

1.56 

1.46 

1.59 

1.62 

1.52 

1.64 

1.46 

1.68. 

Man sieht. 

dass die Variationen der Jahresmenge; 

n des Eegens nach 

deüL Jahr- 


gängen im allgemeinen parallel verlaufen und dass man deshalb voraussetzen darf, 
dass auch der Eegenfall eines Ortes zwischen Luzern und Basel, oder überhaupt 
in der Nähe einer dieser beiden Stationen, in gleicher Weise an diesen Variationen 
teil genommen haben wird. Wären nun von diesem Orte nur von wenigen Jahren,, 
sagen wir von 1883, 1884 und 1885 Eegenmessungen vorhanden, so darf man an- 
nehmen, dass das Mittel dieser drei Jahre erheblich zu niedrig ausgefallen ist, und 
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man kann dieses Mittel auf ein SOjahiiges reduzieren nach der obigen Tabelle 
Für einen Ort in der Nahe von Basel wuide man es um 16 Proz, in der Nahe 
von Luzern um 8 Proz vergrossern, um das genäherte 30jährige Mittel zu erhalten 
Man sieht übrigens aus obigen Zahlen, dass in der Nahe des Grebiiges mit Zu- 
nahme der Seehohe bei giosserei Niederschlagsmenge die Variationen kleinei sind, 
als draussen in dei Niedeiung, worauf schon Kremser hingewiesen hat 

Die Methode, die einzelnen Jahresmengen des Niederschlages in Prozenten dei 
vieljahrigen koriespondiereiiden Mittel auszudiiicken, gewahrt einen bequemen Über- 
blick über die gleichzeitigen Abweichungen gewisser Jahrgange vom Normale über 
grossei eil Landersti ecken, und erweist sich dazu als sehr nützlich, ja fast unent- 
beln lieh 

Die Nebeneinandei Stellung der einzelnen Jahresmengen selbst von vielen Orten 
bringt den relativen Eegeiimangel oder Eegenuberfluss bei weitem nicht so deutlich 
zum Ausdruck, namentlich wenn die örtlichen Eegenmengen sehr verschieden sind 
Ein noch bequemeres Mittel, die Eigebnisse kürzerer Eeihen von 
Niederschlagsmessungen auf die Normalwerte einer benachbarten Sta- 
tion zu reduzieien, gewahren die Quotienten der koi respondierenden 
Eegenmengen der beiden Orte Diese Quotienten sind viel weniger veränder- 
lich als die Regenmengen selbst (bei Stationen von erheblich verschiedenen Eegen- 
mengen auch weniger als die Unterschiede der Jahiesmengen) Die Verandei- 
hchkeit der Jahressummen des Eegens zu Basel und Luzern z B ist lund 120 mm 
(ca 12 Proz), die der Differenzen nur halb so gross 61mm (6 2 Proz), die der 
Verhaltniszahlen 0 114 oder T'/a Proz derselben Dies ist der Eifahrungssatz von 
der genäherten Konstanz der Veihaltniszahlen der gleichzeitig ge- 
fallenen jährlichen Niedeischlagsmengen zweier benachbarter Orte 

Man kann also die korrespondiei enden Differenzen oder Quotienten der Eegen- 
mengen mit Vorteil zur Eeduktion der Ergebnisse einer kurzen Beobachtungsreihe 
auf die längere einer Nachbarstation verwenden 

Dies ist das Mittel, selbst Eegenmessungen von wenigen Jahrgangen ver- 
gleichbar^ zu machen, d i. sie auf eine bestimmte Normalpeiiode zu reduzieien. 
Fehlen die Messungen weniger Jahre, so kann man die Jahresmengen der fehlenden 
Jahrgange durch die mittleren korrespondierenden Differenzen odei meist besser 
durch die Verhaltniszahlen ergänzen (interpolieren) Man sollte nie unterlassen, die 
Mittel sämtlich nach dieser Methode auf die gleiche Periode zu reduzieren ^) 

7 Homogene Jahresreihen der Niederschlag smessungen Solche sind 
unentbehrlich für alle Untersuchungen über die gleichzeitige Verteilung dei Nieder- 


Man findet nUieiee darüber m meiner Abhandlung „Über die Reduhtion huizerer Reihen von Nieder- 
seWagsmessungen aut die langjährige Eeilie einei Nachbarstatiou “ Met Z XXXIII 18')8 S 129—133 Übei 
die Gründe, die mebi lüi die Verliäiltniszablen, als tur die Difleion/en sprechen, s S 127—129 Eine praktische 
Verwendung des obigen Satzes dürfte zueist in Prankroioh seit 18 von den Ingemeuren (Eourniß, dann 
Beigrand und Lemoine) des hydrotechnischen Dienstes im Seine-Bassin gemacht worden sein 

2 ) Das 13 Jährige Mittel 1885—1897 dei Niederschlagsmenge Vvn Graz ist z B 920 mm, das benachbarte 
(allerdings zum Vergleiche nicht sehr gut, weil hintei dem Gebiige gelegene) Bruck (Entfernung 40 km) hat m 
—Jährigen Mittel (1876—1897) 794 mm Die mittleren tiuotienten Graz Bruck sind 1885—1890 1 19, 1891—1897 

1 185, Mittel 119, somit 22 jähriges Mittel des Niederschlages für Graz 794 x 1 19 = 945 mm Hätten ferner 

2 B im Jahre 1893 die Messungen zu Graz gefehlt, und man wuide deshalb die Jabressumme 1893 für Graz 
nach den Messungen zu Bruck a M haben ergänzen wollen, so wurde man gefunden haben Bruck 1893 ge- 
messen 673 mm (nur 85 Proz des 22 jährigen Mittels), Eeduktion auf Graz 673 x 1 19 = 801 mm, wirklich ge- 
messen wurden zu Graz 805 Deiart also sind unvollständige Messungsergebnisse nach den Messungen an 
zweckmässig gewählten Nachbarorten zu ergänzen 
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schlage, Nachweise von trockenen und nassen Jahrgängen, Untersucliungen etwaiger 
längerer Perioden in der Aufeinanderfolge solcher Jahresläufe etc. Leider sind die 
vieljährigen Messungsresultate selten homogen, namentlich die ältei’en Messungen 
gegenüber den neueren Reihen, da man früher den Einfluss der Aufstellung der 
Regenmesser auf die Ergebnisse der Messungen zu wenig erkannt und gewürdigt 
hat. Die Änderung in der Höhe der Aufstellung des Regenmessers, oder dessen Über- 
tragung auf einen dem Winde stärker ausgesetzten Platz, Verwendung von Regen- 
messern mit zu geringer Auffangfläche (namentlich wegen der Öchneemessung) oder 
fehlei'hafter Messglässer etc. bewirken eine Unterbrechung der Homogenität der Er- 
gebnisse der Regenmessungen ; dieselben sind dann kein getreuer Massstab mehr 
für die wirklich zeitlich erfolgten Variationen des Regenfalles. 

Die Prüfung der Homogenität der Regenmessungen an einer Station -erfolgt 
am leichtesten, wenn von einer ziemlich benachbarten Station eine längere homogene 
Reihe von Regenmessuiigen vorliegt, welche mit ersterer Reihe parallel läuft. Bildet 
man die Verhältniszahlen der korrespondierenden Jahressumraen, so verrät sich eine 
Unterbrechung der Homogenität durch eine plötzliche Änderung dieser Quotienten, 
die sich dann im gleichen Sinne eine gewisse Reihe von Jahren hindurch fortsetzt. 
Die Quotienten der gleichzeitigen Jahresmengeii bilden ein vortreffliches Mittel zur 
Prüfung, ob an einer Station eine Unterbrechung der Homogenität stattgefunden hat.-') 

IV. Die täglielie und die jährliche Periode der Niederschläge. 

1. Die täglielie Periode, 

Allgemeines. Die tägliche Periode des Regenfalles kann natürlich nur 
auf Grund von stündlichen Regenmessungen oder von Registrierungen festgestellt 
werden. Dieselbe ist deshalb noch nicht für genügend zahlreiche Orte aus 
allen Klimagebieten bekannt oder berechnet worden. Die Namen aller Orte, von 
denen der tägliche Gang der Niederschläge aus mehrjährigen Messungen schon be- 
rechnet vorliegt, würden nicht viel Raum exnnehmen. In Klimaten mit vorherr- 
schendem Schnecniederschlag im Winter begegnet die Registrierung dieser meist 


1) So zerfällt z. B. die jetzt sclion melir alfi 170 Jahrgän^^e umfassende Reihe von Eegeinnessungeii zu 
Padua selir deutlich in zwei verschiedene Perioden, die jede für sich recht homogen zu sein scheint, wie folgende 
10 jährige Mittel dies zeigen; 

Mittlere Jahressunnnen des Regenfalles zu Padua in Millimeter. 

1725—1734 1735-1744 174.5-1754 1755—1704 1706—1774 1775—1784 17y5— 1794 1795—1804 1805—1814 Mittel 

922 733 920 952 1043 «92 831 974 913 909 

1815—1824 1825 -1834 1835—1844 1845-1854 lso5— 1804 1865—1674 1875—1884 1885—1895 Mittel 

665 732 816 897 843 835 837 773 800 

Nach Lor enzoni ist zwischen 1815 und 1823 der früher benutzte To ald o sehe Regenmesser gegen einen 
anderen nmgetauseht worden. Die älteren Messungen mit demselben erfolgten zudem in englischen Zollen. 
Darin liegt wohl die Ursache der gegenwärtig kleiner gewordenen Regenmenge. Eine Änderung der Aufstellung 
hat auch schon in der älteren Reihe stattgefunden, ohne dass davon etwas zu merken, wäre. 

Zu Padua hat die Regenmenge scheinbar abgenommeii. In den meisten anderen langjährigen Reihen 
von Messungen nimmt sie aber scheinbar zu, weil die Regenmesser später besser aufgeatellt worden sind. Z. B, 
Mailand 1764—1813 951 mm, 1814—1838 1009 mm, 1830—1803 1050 mm: Kremsmünster 1821—1840 850 mm, 1841 
bis 1860 1025 mm, 1861-1880 1033 mm. 

S) Z. B. Verhältniszahlen Luzern : Basel 1866-1872: 1.17, 1.25, 1.25, 1.22, 1.12, 1.33 und 1.03, dann von 
1873 an 1.48, 1.45, 1.55, 1.45, 1.49, 1.29, l.öl etc.: zwischen 1872/73 zeigt sieh ein Sprung. 

Oder Verhältniszahlon Kronstadt, Petersburg, Schlüsselburg gegen Pawlowsk. Mittel 1878—1882 und 
18S3— 1887; Kronstadt 0.06 und O.GG homogen; St. Peteraburg 0.02 und 0.95 ebenso; Schlüsselburg 0.73 und 
0.98. Hier ist seit 1882 (wie die Einzeldaten zeigen) eine Unterbrechung eingetreten und man kann der Ursache 
weiter nachfor, sehen. 
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schwachen Niederschlage grossen Schwierigkeiten, und kann nicht mit völlig zu- 
reichender Genauigkeit erfolgen 

Die verschiedene Empfindlichkeit der verschiedenen Systeme von registrierenden 
Eegenmessern, sowie deren veischiedene Aufstellung beeinflusst auch einigermassen 
die Ergebnisse, da die schwachen Niedei schlage mehr oder weniger der Messung 
entgehen, wodurch auch die beiechnete Verteilung der Niederschlage auf die einzelnen 
Tagesstunden etwas beeinflusst wird 

Die tägliche Periode der Niederschlage ist eine ziemlich komplizierte Erschei- 
nung Es treten im Laufe des Tages fast überall zwei Maxima und Mimma 
der Regenmenge ein, häufig auch deren diei Eine Zusammenstellung dei bis jetzt 
vorliegenden Ergebnisse der Registiieiungen des Niederschlages und eine darauf ge- 
gründete Untersuchung der Erscheinung und Feststellung dei allgemeinen Charakter- 
zuge desselben ist noch nicht geleistet worden Deshalb erscheint es notwendig, 
hier eine etwas umfangreichere Tabelle mit dem täglichen Gang der Regenmenge 
an zahlreicheren Orten in verschiedenen Klimagebieten einzuschalten. Die über- 
sichtlichste Foim der Darstellung der Regenmengen zu verschiedenen Tagesstunden 
gewinnt man, indem man dieselben in Bruchteilen (Tauseiidteilen) der Tagesmenge 
ausdruckt und so die örtlich sehr veischiedenen absoluten Regenmengen eliminiert, 
die für den vorliegenden Zweck gleichgültig sind Um die Übeisichtlichkeit zu er- 
höhen und zugleich die Sicherheit der Daten selbst, sind die Regenmengen in 
zweistündige Zeitintervalle zusammengefasst worden Zu einer genauen, ganz ver- 
lässlichen Darstellung des täglichen Ganges des Regenfalles nach Stundenmitteln sind 
langjahiige Registiierungen notig, die nur von wenigen Orten vorliegen oder schon 
berechnet worden sind 

1 Die Haupterscheinungen des täglichen Ganges der Niederschlags- 
mengen. Die erste Gruppe von Orten in der Tabelle umfasst Kustenstationen in sehi 
verschiedenen Klimaten. Dieselben zeigen durchgängig ein nächtliches Maximum der 
Niederschlagsmenge und ein Minimum zwischen 10^^ vormittags ijnd 4^^ naclimittags 
An manchen Olten tritt dazu noch ein sekundäres Maximum am Nachmittag (2 — 6^), 
das an den meisten Orten im Inlande das Hauptmaximum ist Hongkong und Calcutta, 
beide an der Grenze der Tropenzone und im Gebiete des Sudwest-Monsuns liegend, 
haben tiotzdern einen entgegengesetzten täglichen Gang des Regenfalles Die täg- 
liche Periode in Calcutta ist die normale für die Tropenzone, wie die nun folgenden 
Orte zeigen, das Yormittagsmaximum zu Hongkong sowie das Nachmittagsminimum 
daselbst durfte eine ziemlich isolierte Erscheinung sein 

Den verbreitetsten täglichen Gang der Niederschlagsmenge repräsentieren die 
Orte Katherinenburg, Pawlowsk, Berlin, Prag, Modena, Bukarest, Washington und 
New-York*^) mit einem Hauptmaximum am Nachmittage und einem zweiten sekun- 
dären Maximum in der Nacht oder in den frühen Morgenstunden Das Haupt- 
mimmum tritt zwischen 10^ a und 2^ pm ein Man kann dies als den kontinentalen 
Typus des täglichen Ganges der Regenmenge bezeichnen Die Amplitude der tag- 


^3 Herr G Hellmannm Berlin hat aber eine umfassende Bearbeitung der voihandenen Begistrierungen 
des Eegenfalles sebon seit einiger Zeit inAngiiff genommen, dieselbe durfte in naher Zeit in den Abhandlungen 
des kgl Preussisehen Meteorologischen Institutes erscheinen 

2) Ein znfälliger ausserordentliohex liegenfall von 40- 50 mm oder darüber in einer Stunde stört noch 
10 Jährige Mittel in sehr empfindhcliei Weise 

Obgleich diese beiden letzten Oite Knstenstationen sind, haben sie doch das Hauptmaximum nicht hei 
Xacht , vielleicht ist dies den Ostkusten eigentdmlmh, die ja mehr kontinentales Klima haben 



Tägliclier Gang des Eegenfalles im Jaliresmittel in Tausendteilen der Tagessumme. 
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(1) Die Niederschlagsmengen werden für die zweistündigen Intervalle 11 h p bis 1 h a, 1—3 ete. mitgeteilt, die obigen Mittelwerte sind daher um 1 Stunde zurück 
gegen die anderen. 

1) Bei den mit * bezeichneten Orten sind die Daten einer AusglGichsrechnung unterworfen worden. 
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liehen Variation ist hier viel giosser als an den eigentlichen Kiistenorten, wo die- 
selbe mehr oder weniger geiingfugig anftritt 

Den Unteisclned zwischen dem Ugliclien Gange dei Niedoischlagsmenge an der Ku&te und mi 
Innern des Landes zeigen am besten die beiden untei nahe gleiche! Bieite hegenden Oite Valeiitia 
(an dei ausscisten Westküste Iilands) und Kew (im Osten Englands) 


Tägliche Peiiode des Itegentalles (Mittel 1871 — 1895) 


Mittn - 

-2 2—4 

4— G 

G-~8 

8—10 

10— Mittg 

0—2 

2—4 

4—6 

G— 8 

8—10 

10— Mittn 

Valentia 

88 

93 

93 

90 

84 

76 

74^ 

75 

80 

82 

82 

88 

Kew 

88 

80 

84 

81 

81 

76 

92 

94 

91 

80 

78^ 

80 

Kew- Valentin 

—5 

—Id 

—9 

—9 


0 

18 

19 

11 

—2 

—4 

^3 


Von Gh abends bis 10h voimittags fallt an dei Küste mein Kegen als im Inland, von Mittag 
bis 6 b abends jedoch hat das Land (iclativ) mein Kegen Dci Ubeisclmss ei scheint bezeiclinendei 
Weise auf wenige Naehimttagsstunden zusammengi'diangt ">) 

Die mittlere Amplitude (Maximum — Mimmiim) von 9 Kustenoiten (mit Wa- 
shington und New-York ohne die Tropenstation eii) ist etwa 30 ^/qq Die von 
11 Inlandstationen betiagt ca 46^/oq, die von 6 Tioponstationeii aber 129®/oo 
In den Tropen eireicht die Tagespenode der Regenmenge iliie gio&ste Entwickelung 

An manchen Oiteii des Inlandes zeigt sich wie an den Küsten ein voi wiegendes 
nächtliches Maximum dei Kiedei schlage, so zu Irkutsk, Mailand und Alessaiidiia 
und ganz besondeis in Tiflis Bern bildet einen Ubeigaiig zu den Vei haltnisseu 
der beiden obentahenischon Oite Man erkennt daiaus, dass Lokal veihaltnisse 
einen grossen Einfluss auf den täglichen Gang der Regenmenge haben, und dass 
diese Eischcinung nicht leicht untci einige einfache Gesichtspunkte gebiaclit weiden 
kann 

Als allgemeinstes Eigebms der m obiger Tabelle iiiedergelegten Beobaclitungs- 
daten kann aiisgespiochon weiden, dass die Tageszeiten dei reichlichsten Meder- 
schlage die spaten Nacht- und fiiihon Moigenstuiiden, dann wiedei die spaten 
Nachmittagsstunden sind, also die kältesten und die wai nisten Tagesstunden Die 
Stunden von S^voinnttags bis 2 nachmittags, die Tageszeit der steigenden Waime, 
sind die niederschlagsarmsten Stunden Die Beziehungen dieses Ergebnisses zu den 
Ursachen der Niedeischhige sind leclit naheliegend Die Niederschlagsmaxima dei 
spaten Nachmittag sstimden verdanken der anfsteigenden Bewegung der Luft über den 
Landflachen iliie Entstehung, die nächtlichen Niederschlage der nächtlichen Abküh- 
lung durch Wainiestiahlung cinei dampfreicheii, dei Sättigung nahen Atmosphäre, 
hingegen ist die Zeit dei laschesten Eiwarmiing dei Atmosphaie von oben her 
durch die Sonne und von unten dmcli den erwaimten Boden der Niederschlagsbilduug 
am Ungünstigsten Ein zweites Abendmimmum der Niedeischhige, zur Zeit, wo man 
gern eine hei absinkende Bewegung der Luftschichten und damit ein Trockener- 
weiden derselben annimmt, ist seltenei zu bemerken, als man aniiehmen mochte 

Die voi stehende Tabelle enthalt nui Mittelweite tui das ganze Jahi Manche Oite, von denen 
wegen dei schwieligen Kegistiiciung dei festen Wiiiterniederscblage nm die stündlichen Kegenmengen 
des Sommerhalbjahres (meist Apiil bis Oktohei inkl ) voi liegen, mussten deshalb ausgeschlossen werden 


TJnenrartet ist der tägbclio Gang dei Niederschlagsmenge auf dom Ben Nevis Man möchte natürlich 
ein nächtliches Maxinmm erwarten, namentlich im Winter Abei geiade 7U diosei Jahreszeit tritt das Maximum 
um und nach Mittag am staihsten lioivor 

Tügliclier Gang dei Niederschi J.ge aut dom Ben Nevis 



Mttn —3 

3-6 

6-9 

9— Mttg 

0—3 

3-0 

6-9 

9— Mttn 

Menge in cm 

Winterhalbjahr 

118 

130 

115* 

137 

188 

120 

126 

116* 

201 

Sommerhalhjahr 

122 

125 

117* 

121 

182 

13L 

125 

127 

134 


2^1 Irkutsk, sonst von so kontinentalem Chaiakter, zeigt hiei die grösste Ähnlichkeit mit Valentia oder 
Triest Ist dies der Einfluss des Baikalsees? 
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Es ist vorauszusetzen, dass im Sommerlialbjahr an den Iiilandstationen das nachmittägige Maximum des 
Tjnppvfi’V'-'« v’pi «tärker sich einstellen wird, als im Jahresmittel. Das ist in der Tliat der Fall, wie 
Ih zeigen: 

Täglicher Gang der Regenmenge im Sommerlialbjahr. 


Ort Mttii. — 2 

2—4 

4—6 

6—8 

8—10 10 — 

•Mttg.— 2 

2—4 

4—6 

6—8 

8—10 10 

— Mttn. 

Pawlowsk b 

53* 

58 

83 

09 

54* 

75 

104 

137 

112 

99 

80 

76 

Königsberg 

73 

67* 

96 

81 

60* 

63 

108 

86 

92 

95 

101 

78 

Berlin (12) 

G2* 

73 

63 

56* 

63 

70 

93 

127 

118 

131 

76 

68 

Wien (11) 

89 

75 

60* 

74 

71 

62^ 

, 77 

106 

99 

97 

100 

90 

Flühenlieim (10) 

64* 

69 

71 

CG 

61* 

63 

85 

116 

115 

97 

116 

77 


Auch im Sommer macht sich neben dem stark hervortretenden Hauptmaximum am Nachmittag 
und Abend (das meist zweiteilig aiiftritt) noch ein sekundäres Maximum in den ersten Morgenstunden 
bemerkbar, dem ein nächtliches Minimum (zwischen Mitternacht und 4h) vorausgeht. 

Im höchsten Masse treten die Folgen der auf«teig<‘vden Tb^weirung' der Luft am Nachmittage 
in Form starker Gewitterregen im täglichen Gang- e- r N i- ■!. r'v .l.ig ■ in den Tropen zu Tage, und 
namentlich in dem äquatorialen Gürtel, dessen h’< pi-.b : nr in ('..-r Tabelle San Jose de Costarica 
(0'-L56' nördl. Br., 1150 m Seehöhe) ist. Iii(‘r fallen l" ■ ■.■{■i-'.... ;i.-! Jahreshälfte (im 7jährigen Mittel), 
vom November bis April, vormittags fJO, nachmittags 183 mm, in der Kegenzeit aber, von Mai bis Oktober, 
von Mitternacht bi« Mitteg bio«s lOö mm, dagegen von Mittag bis Mitternacht 1634 mm! Davon ent- 
fallen auf 3 — 6h ’.M'.'i.u'i'.ieg': 783 mm, 45 Proz. der ganzen kr‘gprm<^nge, dagegen auf 3 — 9h am in 
() Stunden bloss “ ‘ml Zahlen geben eine lebhafte A -i- ■ I'i: von dem regelmässigen Ein- 

treten der Nachmittagsgewitter*, die Vormittagsstunden von 4 — Oh sind dagegen das ganze Jahr hin- 
durch fast regenlos. 

2. Das näclitliclie Maximum des Eegenfalles an den Küsten. Die folgen- 
den Darlegungen sind geeignet, auf die XJrsaclie der reicldiclien Niederschläge dei* 
Nachtliälfte des Tages an den Küsten und auf Inseln ein helleres Licht zu werfen. 

Wir bemerken, dass auch an manchen Inlandorten in der Winterhälfte des 
Jahres bei Nacht relativ mehr Niederschlag fällt als irn Sommer. So zu Kew, 
Berlin und besonders auffallend zu Paris. Fünfjährige Eegistrieruugen (1890 — 1894) 
am Met. Central Bureau ergehen folgende merkwürdige Umkehrung des täglichen 
Ganges zwischen W^inter und Sommer^): 

Täglicher Gang des Eegenfalles zu Paris. 


Mttn.- 

-2 2—4 

4—6 

6—8 

8_10 10— 

Mttg.~2 

2—4 

4— G 

G— 8 

8—10 10— Mttn. 

Novemb.b.Febr. 86 

96 

112 

115 

101 

73 

53 

50* 

65 

79 

86 84 

Mai b. September 57 

55 

53 

46* 

53 

71 

99 

138 

167 

119 

82 60 

Sommer -Wint. — 29 

—41 

—59 

—69 

—48 

—2 

46 

88 

102 

40 

1 

1 


Im Winter ist der tägliche Gang des Niederschlages zu Paris rein ozeanisch, 
im Sommer kontinental, die relative Steigerung des Eegenfalles im Sommer drängt 
sich auf die Stunden Mittag bis 8^ abends zusammen, die Differenzen erinnern 
sogleich an die früher aufgestellten Unterschiede zwischen Valentia und Kew in 
den Jahresmitteln. Paris stimmt im Winter mit Valentia, im Sommer mit Kew 
überein. Auffallend sind die grossen Amplituden im Winter wie im Sommer .und 
die totale Umkehrung des Ganges zwischen beiden.^) 

— # 

b Mittel für Mai bis Atigiist ieIvL Beiaorkenswert ist für den GO. Breitegrad das intensive Nachmittags- 
inaximum der Niederschläge; von Oktober bis April ist dagegen fast keine tägliche Variation der Niederschläge 
zu bemerken. 

b Im September fällt von Mittag bis Mitternacht 40 mal mehr Regen als von Mitternacht bis Mittag, 
iin Mai und Juni nahe 20 mal mehr. 

3) A. Angot, Annales du Bureau Central 1894. I. Memoires. Der Autor fasst die Regenmengen in drei- 
stündige Intervalle zusammen, ich habe versucht, des besseren Vergleiches mit den vorhergehenden Daten wegen, 
dieselben auf zweistündige zu reduzieren, wobei allerdings die Amplituden vielleicht etwas zu gross ausgefallen 
sein mögen. 


b Die dreistündigen Regenmengen sind: 



Mttn.— 3 

3—0 

6-9 

9— Milg. 

0-3 

3-G 

6-9 

9— Mttn. 

l^lüv einher bis Februar 

125 

147 

164 

1U9 

103 

100* 

116 

136 

Mai bis September 

84 

82 

68^^ 

99 

ICC 

357 

160 

, 84. 
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Die tägliche Periode dei hTiederschlage 


Weniger entschieden, aber doch ganz bestimmt im gleichen Sinne ist die Ände- 
rung vom Winter zum Sommei zu Kew und Beilin. 

Unterschied des täglichen Ganges Sommer — Wintei 


Mttn —2 

2—4 4-6 

6—8 8—10 10— Mttg —2 

2—4 

4—6 G— 8 

8—10 10- 

-Mttn 

Kew — 13 

—18 —12 

—10 —16 14 26 

20 

8 — 1 

14 - 

-12 

Berlin —28 

—20 —22 

—25 3 3 16 

44 

28 35 

—14 - 

-20 

Mittel m Paris — 22 

—25 —28 

— 305C —17 6 27 

46 

39 34 

— 1 - 

-18 

Diese Zahlen können als 

ein Ausdruck der jahi liehen Änderung 

in der Regen- 


Verteilung über die Tageszeiten von Winter zum Sommer (in Westeuropa) gelten 
Im Sommer nimmt die Regenmenge hei Tag sehr stark zu, hei Nacht, namentlich 
aber in den ersten Vormittagsstunden, nimmt die Regenmenge ab 

Auf Grund dieses Ergebnisses konnte man wohl schliessen, dass an den 
Kustenstationen das nächtliche Maximum in den Wintermonaten am stärksten auf- 
tieten wird, dass es dagegen im Sommer mehr zurucktritt Überhaupt scheint es 
plausibel, anzunehmen, dass der Winter dem Auftreten der nächtlichen Maxima 
des Regenfalles daselbst am günstigsten sein durfte, weil dann die vom Meere auf 
das Land wehenden feuchten Winde am stärksten abgekuhlt werden 

Die vorhandenen Beobachtungsergebnisse von Kustenstationen liefern aber ge- 
rade das entgegengesetzte Resultat 

Unterschiede der täglichen Periode dei Regenmenge zwischen Sommer und Winter 

an den Küsten 


Mttn — 2 

2—4 

4—6 

6—8 

8—10 10— Mttg 

V alentia 

—2 

2—4 

4—6 

6—8 

8—10 10— Mttn 

Wintei 

88 

91 

84 

85 

81 

81 

81 

78^ 

78-^ 

81 

88 

84 

Sommei 

91 

101 

105 

100 

00 

69 


70 

80 

76 

73 

81 

Differenz 

3 

10 

21 

15 

9 

—12 - 

Triest 

•17 

— 8 

2 

— 5 

—15 

_».3 

Wintei 

84 

77 

73 

7J 

70 

64* 

65 

77 

92 

109 

116 

102 

Sommer 

119 

106 

84 

Gl 

59 

60 

58 

57* 

74 

93 

105 

118 

Differenz 

35 

29 

11 

—10 

—11 

2 - 

- 7 

—20 

—18 

—16 

—11 

16 


In Triest wie zu Valentin tritt die nächtliche Steigerung der Niederschlage 
im Sommer 2) entschiedener auf als im Winter, dieselbe ist deshalb keine Erschei- 
nung des Winters. Die Differenz der relativen Niederschlagsmengen zwischen 
Sommer und Winter von 10^ abends bis 10^ vormittags betragt zu Valentin 55, zu 
Triest 70 ^/oo» bei Tag aber von 10^ bis 10^ zu Valentin — 55, zu Triest — 70®/oo 
Mazelle hat gezeigt, dass in Triest in allen Beziehungen die nächtlichen 
Niederschlage im Sommer entschiedener auftreten als im Winter 


3) Paris , das halbe Gewicht gegeben Phr Kew wie für Paris gelten die Differenzen für die Jahres- 
ahschnitte November bis Pebrnar und Mai bis August, für Berlin für volle Halbjahre 

2) Sommer Mai bis August, Winter November bis Februar fir Tuest wie für Valentia 

3) Das Verhältnis der Nachtregen zu den Tagregen beträgt zu Triest 


Menge 

Dauer 


Winter 

Sommer 

Jahr 


Winter 

Sommer 

Jahr 

1 27 

2 09 

1 31 

Häufigkeit 

1 13 

1 40 

1 15 

1 18 

1 60 

1 20 

Intensität 

1 08 

1 30 

1 09 


Häufigkeit der Eegenstundeu mit Niederschlägen von gewissen Schv ellenweiten hei Tag und bei Nacht 
Intensität 0 1—0 9 1—1 9 2—2 9 3—8 9 4—4 9 5—5 9 6-10 9 11—20 9 >21 mm 

Bei Tag 679 167 67 39 14 17 20 13 4 

„ Nacht 723 202 93 54 27 22 36 11 5 

Mazelle, Tägliche Periode des Niederschlages zu Triest Sitzungsbelichte dei Wiener Akad B CVI 
Okt 1897 
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Während also nher dem Lande die Tagregen sich vom Winter zum Sommer 
steigern, nehmen sie an den Küsten ab, und dort ist gerade der Sommer die Zeit 
der stärksten nächtlichen Niederschläge. 

Auch, in Bezug auf die Häufigkeit der ^Niederschläge zeigt sich genau dasselbe. Die 25jährigen 
Kegistrierungen des Eegenfalles zu Kew und Valentia ergeben folgendes: 


Häufigkeit der Niederschläge in Tausendteilen der G-esamtdauer (nach Stunden). 


Mttii.— 2 

2—4 

4-6 

6—8 

8—10 

10— Mttg.— 2 

2—4 

4—6 

6—8 

8—10 10— Mttn. 

Winter 

81 

87 

91 

108 

102 

Kew 

63* 72 

81 

78 

78 

81 78 

.Sommer 

73* 

76 

91 

74* 

76 

76 89 

101 

97 

85 

85 77 

Winter 

87 

97 

101 

96 ‘ 

Valentia. 

93 66* 69 

70 

75 

80 

81 85 

Sommer 

98 

111 

118 

111 

94 

55* 59 

57 

65 

70 

79 83 

Kew 

__8 

—11 

0 

Unterschied: 
—34 —26 

Sommer — Winter. 

13 17 20 

19 

7 

4 —1 

Valentia 

11 

14 

17 

15 

1 . 

—11 —10 

—13 

—10 

—10 

_2 —2 


Die Häufigkeit der Nir'h, r.icl.’iiigr /riiri nlso genau dieselben Verhältnisse wie die Niederschlags- 
menge. Im Inland (Kew) i.in'.uii d'':' 1 Khiilgkri; der Niederschläge bei Tage vom Winter zum Sommer 
um 80°/oo zu, die der nächtlichen Niederschläge natürlich um ebensoviel ab. Zu Valentia an der 
Küste aber nimmt die Häufigkeit der Tagesniederschläge vom Winter zum Sommer um 58 ‘^/oo ab, 
die der nächtlichen Niederschläge dagegen um dasselbe zu. 

Das Ergebnis lässt sich demnach ganz entschieden dahin zusammenfassen, dass 
im Sommer an den Küsten die nächtlichen Niederschläge relativ an Menge und 
Häufigkeit zunehmen, dass also die Entstehung nächtlicher Niederschläge gegen- 
über jener bei Tag im Sommer eine Begünstigung erfahren muss. 

Die Ursache dieser Erscheinung ist jedenfalls im folgenden zu suchen. Bei 
Tag ist das Land wärmer als das Meer und die vom Meere kommende Luft wird 
über dem Lande trockener, auch die vom Meere kommenden Niederschläge lösen 
sich mehr oder weniger über dem Lande auf. Daraus ergiebt sich an den Küsten 
eine Tendenz zu einem Verwiegen der Niederschläge bei Nacht, wo das Meer wärmer 
ist als das Land, was namentlich in den frühen Morgenstunden der Fall ist. Diese 
Wirkung des Landes gewinnt aber im Sommer einen viel grösseren Einfluss als 
im Winter, die tägliche Temperaturschwankung über der Litteralzone ist im Sommer 
grösser als im Winter, die stärkere Erwärmung des Landes in den Nachmittags- 
stunden im Sommer ist der Entstehung der Niederschläge (in Meeresnähe) dann 
viel hinderlicher. Deshalb muss die Tendenz zu einem relativen Vorwiegen der 
nächtlichen Niederschläge im Sommer grösser sein als im Winter. 

In Gebieten grosser Lufttrockenheit, wo die aufsteigende Bewegung der Luft 
in den Nachmittagsstunden nicht leicht zu Niederschlägen Veranlassung geben kann, 
können deshalb auch leicht die nächtlichen Niederschläge das Übergewicht erlangen. 

In vielen Küstengebieten der Tropen sind nächtliche Niederschläge die vor- 
wiegenden, so in Kamerun, Borneo, manchen Teilen von Neuguinea etc. Nament- 
lich zur Zeit der Monsunregen ist an den Luvküsten eine Tendenz zur Verstärkung 
nächtlicher Niederschläge vorhanden, was in den vorstehenden Erörterungen seine 
Erklärung findet. Eine Bestätigung liefern die 30 jährigen Kegistrierungen des 
Kegenfalles zu Batavia. Aber nur zur Zeit des Höhepunktes der Monsunregen 
im Januar und Februar überwiegen daselbst die Nachtregen, im Dezember noch 
überwiegt das normale tropische Nachmittagsmaximum, das namentlich vor Beginn 
der Regenzeit im Oktober und November am stärksten auftritt, wo die Nachmittags- 
gewitter am häufigsten sind.^) 

3) Oktober und November liaben 21 Gewittertago , und 61.4 Proz. der Gewitter treten zvisclien 3— 61i 
nackmittags ein. 
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Die taghelle Peiiode dei Niederschlage 


Tägliche Peiiode des Eegenfalles in Batavia (30 Jahie) 

Monate Mttn-2 2-4 4-6 6-8 8-10 lO-Mttg-2 2-4 4-G G-8 8-10 10-Mttii Menge m cm 

Jan u Fehl 110 107 115 89 68 61^ 63 64 77 11 70*^ 99 69 

Okt u Nov 40 32 20 22 13" 92 128 1/2 225 137 74 40 23 


3 Täglicher Gang der Eegenhaufigkeit und -Intensität Neben dem 
täglichen Gang dei Eegenmenge selbst kommt auch noch jenei der Häufigkeit des 
E^enfalles in Betiacbt, der, wie man weiss, nicht \ olhg mit dem Gang der Eegenmenge 
übe^'r ein stimmt Die Yorgleichbaikeit dci Angaben ubei die Häufigkeit des Eegenfalles 
zu veisclnedenen Tageszeiten leidet unter dem Umstande, dass der Schwellenwert 
für die Zahlung der legistiierten Eegenstunden verschieden angenommen wird 
(Pawlowsk z B 0 01mm, an den englischen Ohseivatorien 0 001 Zoll = 0 025 mm, 
d 1 Dadurch weiden nicht bloss die Angaben über die mittlere 

Intensität des Eegenfalles zu verschiedenen Tagesstunden beeinflusst, sondern auch 
der tägliche Gang desselben, sowie jener dei Eegenfrequenz, weil die Stunden mit 
sehr schwachen Eegen nicht gleiclimassig über den Tag verteilt sind Ans diesem 
Grunde und weil ein näheres Eintieten auf den täglichen Gang der Eegenhaufig- 
keit giosstenteils doch nur eine ÜViedeiholung schon oben mitgeteilter Befunde sein 
wmde, kann hier der tägliche Gang der Eegenhaufigkeit nur ganz kurz behandelt 
werden. 

Einige Beispiele für den täglichen Gang dei Eegenwahiscliemlichkeit mögen 


genügen. 


Taghchoi Gang 

dei Eegenwahischeinlichkeit 




Stunde Mttn —2 

2- 4 

4—6 

0—8 

8—10 tO-Mttg 

Pawlowsk 

2 

2—4 

4—6 

G— 8 

8—10 10* 

—Mttn 

Jahr 

22 

!■) , 

28 

27 

21 21 

Potsda m 

21 

20 

IO' 

20 

21 

21 

5\ mterhalb] 

12 

1 ; 

13 

14 

13 12 

11 

11 

11 

11 

12 

12 

Somraeibalbj 

00 


to 

10 

09^ 1(‘ 

Pai IS 

tl 

11 

11 

10 

10 

09 

Winteilialb] 

lü 

10 

12 

12 

11 09 

OS 

00 

09 

10 

10 

10 

Sommeilialbj 

07 

Ol 

07 

07 

06^ 07 

Wien 

00 

10 

10 

08 

07 

07 

Sommcibalbj 

08 

07 

07 

07 

07 

Tuest 

07 

07 

08 

08 

09 

08 

Jahr 

10 

10 

08 

08 

08 07^ 

Calcutta 

OS 

08 

08 

08 

09 

09 

Kegeiizeit 

21 

24 

26 

25 

21^ 2h 

3l) 

39 

35 

28 

21 

18^^ 


"Wegen der ■veibclneclenen 8chwullciiweite dci Ivegcnsituncleii und dei vcisclucdoncn Fnij^nd- 
hclikeit dei Kegistnei appaiate sind die absoluten Weite dei Ivegenwaliiscliemhchkenen m obigei 
Tabelle nickt streng veigleickbar, sie sollen nur den täglichen Gang dcmonstiieien Das Maximiiin 
der llegenwahischemliclikeit Callt in niiseien Klnnaten diuelischnittlich aut die Nackt- und liulien 
Moi genstunden, itn Sonimei allerdings auf den Naclimittag odei Abend (Wien) Die kleinste Ivegcn- 
wakisckemkckkeit haben ini Wintei die ersten Nacknnttagsstunden, im Sommer die Voimittagsstunden 

10k bis Mittag -,111 

ZuCalcutta haben die Nacknnttagsstunden von Mittag bis Gh die giosste hegenwakisckemlicli- 
keit, die spaten Abeiidstiinden und Voimittagsstunden die kleinste, ein zweites Maximum von 4 Gkam 
tiitt bestimmt keivoi Die Fegenwakrsckeinhclikeit dei :^ackmittagsstunden ist wählend dei Eegen- 
zeit (Juni bis Oktobei) sehr gioss , n x 

Dei sehr chaiakteiistische tägliche Gang dei Regf^uu aliischeiiilichkeit zu San Jose de Costauca 
im Jahi esinittel mag liier noch Platz finden 

Älttii— 3 3—6 6—9 9— Mttg 0—3 3— 6^ 6—9 9— Mttn 

San Jose (Jahr) tO 08 02*^ 05 17 27 24 14 

Zahl der rogistiieiteii Kegenstunclen , dividieit dureli die Q’Q'amt^alil der btuuden des gleichen Zeit- 
abschnitte s. 
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' 4. Regenhänfigkeit und Regenmenge. Würde die Intensität der Nieder- 
schläge keine tägliche Periode haben, also jede Regenstnnde im Mittel gleichviel 
Regen liefern, so müsste der tägliche Gang der Regenhäufigkeit mit dem täglichen 
Gange der Regenmenge vollkommen parallel gehen. Wenn wir demnach die 
Regenhäufigkeit der einzelnen Tagesstunden in Bruchteilen der Zahl der Regen- 
stunden des ganzen Tages ausdrücken, wie das vorhin ebenso mit den Regenmengen 
geschehen ist, so müssten am gleichen Orte diese Zahlen vollkommen überein- 
stimmen. Wenn dies aber nicht der Pall ist, so deutet dies an, dass die Intensität 
der Niederschläge, die Regenmenge, die eine Stunde liefert, einen täglichen Gang' 
hat. Wenn wir die Regenmengen von den Regenhäufigkeiten abziehen, was thmilich 
ist, wenn wir sie auf gleiches Mass gebracht (in pro mille der Tagesmengen aus- 
gedrückt) haben, so geben uns die Differenzen auch ein Bild des täglichen Ganges* 
der Regenintensität. 

Wenn man die Differenzen des täglichen Ganges der Regenhäufigkeit und 
der Regenmengen für mehrere Orte bildet, so bemerkt man bald, dass dieselben 
eine grosse Übereinstimmung zeigen, so dass es gestattet ist, zur Yereinfachung 
Mittelwerte aus denselben zu bilden. Indem wir dies für die Orte Pawlowsk, Berlin 
Valentia, Kew, Wien, Hohenheim, Calcutta gethan haben ^), ergaben sich folgende 
Differenzen (ausgeglichen): 

Täglicher Gang: Regenhänfigkeit — Regenmenge (^/qo)- 

Mttn.—2 2—4 4—6 6—8 8—10 10— Mttg. 0—2 2—4 4— G 6—8 8—10 10— Mttg. 

5 9 12 11 8 2 —6 —11 —13* —12 —6 1 

Die Regenhäufigkeit ist demnach relativ in der Nacht grösser als am Tage^ 
das Maximum fällt auf 4 — 6^^ morgens, das Minimum auf 4 — b^^-abends^ den um- 
gekehrten täglichen Gang muss demnach im Mittel die Intensität der 
Regen fälle (die mittlere Regenmenge einer Stunde) haben. 

Bebbor giebt übersichtliche Tabellen der Häufigkeit, mit welcher dieÄlaxima und Minima 
auf die zweistündigen Intervalle sich verteilen, für Regenmenge, Regenhänfigkeit und für die Regen- 
dichte. Wir entnehmen denselben in Kürze nur folgende Daten : 

Tägliche Periode der Regenhäufigkeit. 

Eintritt der Maxima. In mittleren Breiten treten die Maxima der Regenhäufigkeit zu- 
meist ein von 4 — 8h vormittags (ca. Vs aller Maxima), dann nachmittags von 2 — 8h (das zweite 
Drittel rund). In niedrigen Breiten treten die Maxima am häufigsten von 4 — 6 h nachmittags ein. 
Eintritt der Minima; In mittleren wie in niedrigen Breiten treten dieselben übereinstimmend ein 
von 0 — 2h vormittags und nachmittags, also nach Mitternacht und Mittag, genauer vielleicht von 
10 h bis Mittag und von 10 h bis Mitternacht. 

5. Stündliche Intensität der Niederschläge. Yon den durchschnitt- 
lichen Regenmengen, die eine Regenstunde in verschiedenen Klimaten liefert, 
können nur einige Beispiele gegeben werden. 

Mittlere Regenmenge einer Regenstunde (Millimeter). 


Mttg. — 3 

3—6 

6—9 9 

— Mttg. 

0—3 

3—6 

G— 9 

9 — Mttn. Mittel 

Potsdam, Winterhalbjahr 

0.88 

0.84 

0.81* 

0.83 

0.84 

0.82 

0.91 

0.85 

0.85 

„ Sommerhalbjahr 

1.23 

1.13* 

1.24 

1.21 

1.84 

2.54 

1.73 

1.34 

1.53* 

Wien, Sommerhalbjahr 

1.20 

0.97* 

1.09 

0.99 

1.13 

1.27 

1.39 

1.40 

1.19 

Triest"), Jahr 

2.19 

2.12 

1.83* 

2.27 

1.89 

2.10 

2.12 

2.35 

2.11 

N GW Y ork, ,, 

1.27 

1.18* 

1.23 

1.28 

1.37 

1.38 

1.36 

1.22 

1.29 

Hongkong, „ 

2.23 

2.05* 

2.37 

2.81 

2.79 

2.60 

2.51 

2.03* 

2.43 

S an Jo s e „ 

0.63 

0.39* 

1.22 

1.20 

2.25 

3.13 

2.20 

0.77 

1.88 

1) Es ist hemeTkenswert' 

, dass 

trotz des 

verschiedenen jährlichen 

Ganges der Regenmengen zu 

Valentia 

und Kew die Differenzen Regenhäufigkeit — Eegeiimouge 

einen sehr ühereinstinini enden Gang zeigen. 

Manche- 


Orte stimmen aüer allerdings nicht ganz mit obigem Schema. 

2) Ma zell 6 hat seiner Bereehmmg der Intensität die wahre Dauer der Niederschläge zu Grunde gelegt, 
deshalb sind die Zahlen relativ höher als die anderen. Ohne Rücksicht auf die wahre Dauer ist das Jahres- 
Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 


338 


Die jährliche Peiiode dei Niederschlage 


Die Intensität der Niedeischlage ist voimittags im allgemeinen am geiingsten, 
nachmittags und abends am giosstcn 

Nach Böbber treten die Maxima der Regendichte in mittleren Bi eiten über- 
wiegend von 2—4’" nachmittags ein, etwa die Blalfte allei Maxima entfallen auf 
die 4 Stunden 2— 6 nachmittags Die Minima treten entschieden am häufigsten 
von 4— ei'moigens ein (die Hälfte aller Falle kommt ca auf 2 — 6’* moi gens). 

2 Die jährliche Periode des Eegenfalles. 

A Methode der Darstellung derselben Wegen der grossen Veianderlich- 
keit dei Niederschlagsmengen nach den Jahrgangen und dei daraus i esultierenden 
Unsicherheit dei Mittelwerte von kleineren Jahresabschnitteii, als es die Monate sind, 
weiden fast nur die Monatsmittel zur Grundlage dei Unteisuchungcn über den 
jährlichen Gang des Eegenfalles benutzt Nur wo sehr lange Beobachtungsreihen 
(ubei 50 Jahie mindestens) voiliegen, lohnt es sich, die Pentadenmittel zu einer 
genaueren Daistellung dei Jahrespeiiodc des Niedeischlages zu veiwenden Mittel 
für Dekaden eignen sich schon etwas besser dazu, solche findet man namentlich 
m den Publikationen der italienischen und argentinischen meteoiologischen Zentral- 
stellen 

Was von den Regenmengen eben bemerkt wuule, gilt auch von den Nieder- 
schlagstagen, mit dom Zusatze, dass die Verandeilichkeit der Mittel derselben ge- 
iinger ist, als die der Regenmengen selbst ®) Die Niederschlagstage wurden sich 
daher in dieser Hinsicht zu einer genaueien Darstellung der jaliilichen Niedei- 
schlagsperioden besser eignen, als die Regenmengen, wenn nicht die unveimeidliche 
Ungleichheit in dei Zahlung dei Tage mit Niederschlag diesen Vorteil nicht nur 
völlig aufwiegen, sondern sogar ms Gegenteil verkehien wuide Selbst wenn eine 
völlige Einigung allei Bcobachtoi (nicht bloss jener der Beobachtungsnetze) über 


mittol 1 4 mm (statt 2 3) Fiir den Sommor ergiebi sioli emo walire mittleie stiindhc-he Niedoisclilagsmeiige 
von 4 3 mm, tui 10—12 li sogai 6 9 mm Fm Ilonglvong ist dagegen das Maiwimum waiirend doi Kogonzeit seilst 
mir 4ö mm, 8— Oliam (Juni bis August), weil niolit die wahre Dauei dei NiedurschUge der Beietlmung /u 
Giunde liegt San Jose mit waliror Dauer geiechnot gioht auch nur 2 54 im Mittol, os lognet dort in manclion 
Monaten ganz sohwaoh nach Ait unseroi Landregen, mit 0 1mm pro Stunde Wolcho stundliüie Intensität 
mögen die Begen in Cherrapungi liahen? 

■i) Näheres iiher tUglidie ronoden des Begonfalles Calcutta H Blanford, Indian Met Memoirs 
VolIY Nr 2 - Calcutta und Smla Hann, Met Z 1889 S 110 — Wien Hann, ebenda S 221 — 
Hongkong, ebenda S 350 — Ben Nevis Mot Z 1895 S 183 — SanJos6 Met, Z 1896 S 117 — 
Berlin Met Z 1897 S 209 — Washington und New York Met Z 1892 S 480 — Pawlowsh 
C Goodniann, Niedersohlagsveihhltiusse lon Pawlowsk Bep f Met XV Nr 6 1892 Basel A Riggen- 
bach, Ergebnisse Tjahriger Niedersohlagsregistrierungon Karlsruhe 1898 Mailand E Pini, Andaniento 
annualo e diurno della Pioggia nel dima di Milano Publ R Os&ervatono di Biera Nr XXXVII 1891 — 
R H Scott, On the Diurnal Bange of Raintall of the seven Observatoues etc 1871—1880 Quarterly Weathei 
Report Appendix 11 — Pi ag Kreil, Klimatologie von Bobinen Wien 1805, und E Augustin, Sitnuigs- 
honohte der kgl Böhmischen Gesollschatt der Wissenschaften 1882 Met Z XVII S 243 Zechen 
G Hellmann, Mot Z XI 1876 S 21 — Potsdam Sprung Borlmei Zweigverem dei Deutschen Met 
Gesellschaft XVI 1899 —Triest Mazelle s früher — Bern Förster, Schweiz Meieoiologi&che Be- 
obachtungen 1873 — Die tägliche Peiiode der Niederschlage wird sehi eingehend und allgemein behandelt 
von V Behber im Archiv d Deutschen Seewarte, 1895, Ni 3 unter dem Titel „Vergleichende Rogenmessungen 
an der Deutschen Seewarte “ 

3] G Lorenz oni hat aus den Regenmessungen zu Padua 1725 — 1871 die mittleren Niederschlagsmengen 
für die 36 Dekaden berechnet, dieselben zeigen aber trotz der 147 Jahrghnge noch einen sehr unrogelinhssigon 
Gang, wahrend die Monatsraittel einen gut ausgeprägten klaren Verlauf nehmen Sülle osserv ndometnehe 
exseguite in Padova dal 1725—1871 Padova 1873 

3) Die Veräudeilichkeit der Zahl der Tage mit Niederschlag hat Wild berechnet Regenverhaltnisse des 
russischen. Reiches Rep eit f Met Supplementband 
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einen bestinam-ten Schwellenwert für die Zählung der Niederschlagstage zu erreichen 
wäre, müsste <3.erselbe, um vergleichbare Zahlen zu erlangen, so gross (über 0*5 mm) 
gewählt werdieri, dass dadurch die Daten aus verschiedenen Klimagebieten doch 
wieder nnverg*leichbar würden, weil die schwachen Regen der höheren Breiten dann 
nicht mitsprcdlien könnten.^) Man wird daher doch stets vorziehen müssen, die 
jährlichen iveg;*enperioden auf Grund der gemessenen Regenmengen zu untersuchen. 
Die Rt‘geminexTL^*en sind ja zudem doch das wichtigere meteorologische Element, 
wtnugleieJi die Zugabe der Anzahl der Niederschlagstage als eine wesentliche Er- 
gänzung betrci,clitet werden muss. 

l)\(i Morxatssummen der Niederschläge werden überall für die bürgerlichen 
Monate gebildet, also für Zeitabschnitte von ungleicher Dauer. Das ist gleichgiltig 
für die praktischen Zwecke der Regenmessungen, nicht aber für theoretische Unter- 
öiiühiuig(ni. 

Eiiuu' gceriauen Darstellung der jährlichen Regenperiode sollten Mittelwerte 
für gleicho Ziel tabschnitte zu Grunde gelegt werden. Bei Verwendung der Mittel- 
werte der Dtlrgerlichen Monate tritt namentlich der Februar störend auf mit 
seinen 28 Tagen gegen die 31 der Nachbarmonate, er ist fast um ein V 9 kürzer 
als di(^se. 

Um diesen Übelstand zu vermeiden, haben Quetelet und Kreil die mittlere 
R(‘gennu‘nge für den Monatstag berechnet. Diese Grösse kann man in der That 
einer stj*ongexx Untersuchung des jährlichen Ganges zu Grunde legen. Wo ei ko f 
ist diei^eiu i5<3ispicle gefolgt.^) Aber die Berechnung ist etwas mühsam, die derart 
erhaltenen Zalilen sind zu klein, müssen auf zwei Dezimalen berechnet werden, 
sind deshalb wenig übersichtlich und entbehren zu sehr einer leicht fasslichen Be- 
deutung. l>eslialb hat dieser Vorgang wenig Nachfolger gefunden. 

Wenn roan annimmt, dass im vieljährigen Mittel jedem Tage eines bestimmten 
Monates die gleiche mittlere Regenmenge zukommt, kann man die Regenmengen für 
Monate von gleicher Läng*e berechnen. Renou reduziert derart die Mengen auf 
Normalmonate von 304 Tagen; H. Meyer nimmt Monate von 30 Tagen. Man 
multipliziert :zxi diesem Behufe die Regenmenge des Februar mit dem Faktor 1-071 
(vergrössert sie um 7 Proz.), die der Monate mit 31 Tagen hingegen mit dem Faktor 
0.968 (verkleinert sie um 3 Proz.). Die Jahressumme, Summe von 12 solchen 
Monatciij stixxiint dann natürlich nicht mit der wirklichen Jahresmenge des Nieder- 


schlages. 111 A 

A. Angot hat einen korrekten und dabei sprechenden und sehr bec[nemen Ans- 
druck für dio Verteilung der Regenmengen auf die verschiedenen Monate anfgestellt. 
Wird dio Regenmenge eines Monates in Prozenten (oder Tausendteilen) der Jahres- 
summc ausgedrückt, so vergleicht man diesen Prozentsatz mit jenem, der diesem 
Monate im "Verhältnis zu seiner Länge zukommen würde, w^eim der Regen ganz 
gleichförmig über das Jalir verteilt wäre. Die Differenz zwischen beiden (tbatsäcb- 
licli gleichföx'migen) Grössen nennt Angot den relativen Excess des kegem- 
fallcs (in I^rozent oder per Mille) des Monates. Die Monate mit positiver Diöe- 
renz sind iicisse Monate, die Monate mit negativer Differenz sind trockene Monate 
Bei gleichfbx'miger Regenverteilung (jeden Tag ein Regenfall — Jahresmenge: 365) 


n li.i Scliwellonwerten unter 0.5 mm werden die Daten ^vegen der bei verschiedenen Eegenmessern in 
yor,schi(uion(.ni ]Betrage auftretenden Benetzungsverlnste , dann ivegen der in verschiedenen Khmagebieten ver- 
schhulnneu Vorcl ^Instungsverluste und endlich nicht zum ^venigsten ivegen der verschiedenen Sorgfalt der Be- 
obachter in dor Messung der kleinsten NiederschUigo imvergleicl^ar. 

Sä) W ooi k of, Distribution dos pltties en Eusdie. Wili, Bep- f- Mat. B. I. 1870. 
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kaiiien auf die Monate mit 31 Tagen 86 Tausendteile der Jalii essiimine , auf jene 
mit 30 Tagen deien 82 und auf den Febiuar 77 Die Differenz der beobaclitetcn 
lelativen Mengen gegen diese Zahlen gieht sofoit, ohne jode mühsamere Eechnung, 
den relativen Excess des Eegenfalles (dcart pluviometnque lelatif), nnahhano-i«^ 
von den verschiedenen Langen der Monate und den veisclnedenen absoluten Eo"cm 
mengen vei scliiedener Oite ^ 

Man kann abei auch statt der Differenzen die Quotienten bilden und erhalt 
dann das Veihaltnis der wiikhch gemessenen niittleien Eegcnnienge eines Monates 
zu jener, welche diesem Monate bei einer ganz gleiehfoimigen Eegenvertcilun" über 
das Jahi znkommen wmde Angot nennt diesen Quotienten den lelativen phivio- 
metrischen Koeffizienten Ist derselbe grosser als 1, so ist doi Monat relativ 
nass, ist er kleinci als 1, trocken Diese Quotienten sind unbequcmei zu berechnen 
und als kleine Zahlen weniger ubei sichtlich, abei sie Laben eine klarere Bedeu- 
tung Ist z B dei „lelative pluviomotiische Koeffizient“ 0 50, so gieht dies so- 
gleich zu erkennen, dass in dem betieffenden Monate nur halb so viel Eeo'en fallt 
als demselben beim völligen Fehlen einei jährlichen Periode (d i bei gleichmassio-er 
Veiteilung) des Eegenfalles zukommen wmde *) >= t, 

„nri nu ^ Zu Wien fallt im SOialmgen Mittel eine Niedeischlagsmciige von 34 mm im Febiuar 
und 70 mm im August, die Jahiessumme ist 618 mm Es entUllen demnach luil den Pebiuai 5? 
auf Juh 113 /oo dei JaliiosmonKC Wuideii die beiden Monate abei gleich lano sein dann hatte 
dei Fehiuar 34 x 1 071 = 36 4 mm, de. August nm 70 x 0 968 = 07 8 mm hreser\ 0 ^^. tu 
Monatssnmmen“ entsinechen ictzt 59»/„„ fui den Febiua. und HO fn, den August, wähl end dei ünte. 
schied fruhei öS»/» wai, ist ei jetzt um 51 »/»o. eilieblioli geimgci wamena aei Untu 

11 Q lelative Eveess des Rogoiifallos ist im Febiu.ii 5.5 — 77 = —23, im August 

ÄnD-n«+ 11 ^ pluviomctiisclio Koeffizient dagegen ist im I^ehniai 55 77 = 0 7X im 

August 113 8o — 1 33, eisteier Monat ist tiocken, letztoici nass ’ 

jahrhoSn furWimf oben eioitcitcn Daistellungen dei 

Jährliche Peuodo dos Regonfalles zu Wien nach 50]cihiigen Messungen (1846 1895) 

Okt 


Jan Pebi Maiz 


36 


34^ 


1 16X 1 24 


44 


1 42 


355" 36V2 421/2 


Apul Mai Juni Juli Aug Sept 

Mittlere Kcgenmengen nach den Messungen (mm) 
40 66 74 68 70 43 49 

Gemessene Pegenmenge pro Monatstag (mm) 

1 63 2 13 2 47 2 19 2 26 1 43 1 58 

Peduzieite Monatssummen (aut je 30 Tage) 

49 64 74 67 68 43 47 


58 


^27* 


555«- 


71 


79 


107 


-22 —14 


120 110 113 70 

Relativci Excess des Regenfalles 
22 38 25 28 —12 


79 


Nov 

Dez 

Jahi 

43 

42 

618 

1 43 

1 35 

1 69 

43 

40V2 



Messungen) 

70 68 

1000 

—12 

—17 



ei 

0 85 

0 80 



axiugcjiiutjugu zu gieicnioimif 

068’^ 071 084 097 1 26 146 129 133 0 85 0 93 

lind <äer ungleichen Lange der Monate wiid dei Januar dei reeenaimste Monat 

und das Junimaximum kommt starke, zui Geltung a) regenaimste mon.it 


Ibenaue Anaales du Bureau Central m« 1893 T I 
Ulne, s! ii® Diffeieuzeu mr Darstellung der jtthrlielieu Eegenpenode benutzt - A Angot. EÄg.me des 

von den .rdh' die aut gleich lauge Monate outfalleu, nur sehr wenig ahwe.ohou 

versehiedeneu r i.°r S®“®“®“®“’ "®“g®’. “1’ die Duteisohiede zwischen Mittelwerten aus 

verschiedenen Jahiesperioden hetragen Folgende Beohachtungsergebinsso zeigen dies sehr deutlich 



Die jährliche Periode der Niederschläge. 


341 


Als zweites Beispiel in kürzerer Form mag eine äquatoriale Station dienen mit zwei Regen- 
zeiten und einem regenreiclien Februar. 



Jan. 

Febr. 

Libreville, 0° 23 ' iiördl. Br. (G Jahre.) Küste von W estafrika. 
März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. 

Dez. 

Jahr 

a 

156* 

225 

350 

Mittlere Regenmenge nach den Messungen. 

361 128 7 4* 21 96 379 

US 

208 

2383 

"b 

151* 

241 

339 

Reduzierte Monatssummen. 

361 124 7 4* 20 96 367 

448 

201 

(2359) 

a 

G6* 

95 

14G 

Jährliclier Gang in Tausendteilen der Jahressumme. 
151 54 3 2* 9 41 158 

188 

87 


b 

64* 

102 

144 

152 53 3 2* 9 41 155 

190 

85 

— 

,a 

—19* 

18 

Gl 

Relativer Excess des Regenfalles (nach Angot). 

69 _31 —79 —83* —76 —41 73 

106 

2 



In 

diesem P’allc 

macht sich die T^ngloie'''heTt de- Monate schon auffallender 

bemerkbar 

. Die 


Anwendung der Angotsclieu Darstellung d. r «-ü Regeiiperiode aber eliminiert dieselbe in be- 

quemster Form und liefert einen sehr .■r.-v-.: Miiü.-l.n. Ausdruck für dieselbe. Die Ungleichheit der 
beiden Maxima des Regenfalles fällt stärker in die Augen als in den Eelativzahlen selbst. 

B. Jährliche Periode der Regen-wahrscheinlichkeit. Durch die Berech- 
nung derselben wird gleichfalls die Ungleichei t der Lauge der Monate eliminiert, und 
man erhält zugleich für klimatologische Untersuchungen sehr wertvolle Daten. 
Leider wird vielfach davon Abstand genommen, neben den Regenmengen auch die 
mittlere Zahl der Regentage pro Monat initzuteilen, oder dieselbe wird nur in 
runder Zahl angegeben (die erste Dezimale ist hier noch von Bedeutung). Die 
Hindernisse, welche strenger vergleichbaren Angaben der mittleren Regenwahrschein- 
lichkeit entgegenstehen, sind früher erörtert w'orden. Hier muss von der Mitteilung 
von Beispielen abgesehen und auf die Klimatologie verwiesen werden.^) 

C. Säkulare Änderungen der jährlichen Periode der Niederschläge. 
Eine derartige Änderung lässt sich aus einer Vergleichung der Ergebnisse älterer 
und neuerer Niederscblagsmessungen nicht konstatieren. Die Unterschiede sind 
nicht grösser, als sie den bekannten unperiodischen Schwankungen der Monats- 
mengen des Niederschlages entsprechen. Ein paar Beispiele mögen als Nachweis 
dafür genügen. 

Jährliche Periode der Niederschläge im 18. und im 19. Jahi-hundert 
zu Mailand und Charles ton (Amerika). 



Jan, 

Febr. 

März April 

Mai 

Juni Juli 

Mailand. 

Ang. 

Sept. 

Okt. 

Nov. 

Dez. 

Jahr 

cm 

1765—1784 

61* 

63 

66 

80 

103 

85 70* 

89 

90 

115 

9G 

82 

90 

1865—1884 

48* 

48 

76 

108 

102 89 58* 

Charles ton U. S. 

93 

96 

100 

104 

78 

96 

1738—1759 

49 

65 

63 

40* 

74 

105 135 

159 

124 

69 

48* 

G9 

115 

1841—1860 

58 

55 

91 

'39* 

84 

91 139 

166 

110 

55 

44* 

G7 

106 


Mittlere Reg-enmengeii von Wien aus versebieden langen Boobaclitungün abgeleitet. 1846—1895. 


Zahl d. Jahre Jan. 

Febr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Nov. 

Dez. 

' Jahr 

20 

34 

30* 

34 

45 

61 

75 

62 

75 

44 

43 

40 

30^ 

573 

30 

35 

3F 

39 

42 

62 

08 

65 

74 

43 

45 

43 

39 

586 

40 

34^ 

34 

43 

44 

69 

67 

67 

74 

43 

4S 

45 

42 

610 

50 

36 

34* 

44 

4!) 

66 

74 

68 

70 

43 

49 

43 

42 

618 


Mit Rücksicht auf die grossen Schwankungen der Mittelwerte legt man weniger Gewicht auf die Ungleieli- 
liuit der Länge der Monate und berücksichtigt dieselbe niei.st nicht bei Ahloitung der jährlichen Periode. Die 
Vergleichbarkeit der Zalilenweite für verschiedene Stationen wird überdies davon wenig berührt. Zudem kann 
man die üngleichliGit durch die Berechnung der jährlichen Periode nach Angot leicht unschädlich machen. 

U Die schöne Sammlung von Koppen im „Globus“ wurde schon früher eitiert. 
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Die ünterscliiede dieser je um eia Jahihundeit von einander abliegenden Be- 
obaclitnngseigebiiisse gestatten den Scliluss, dass eine saknlaro Änderung der jalir- 
liclien Eegenpeuode weder in Euiopa noch in Ameiika angenommen werden daif 

D Die Haupttypen dei jalii liehen Eegenpei loden Veiteilung der 
j'ahihclien Niedei sclilagsmonge auf die 12 Monate In dei folgenden Tabelle 
findet man die hauptsacliliclistcn Typen dei j'alirhchen Eegenpei loden duicb Bei- 
spiele eiLiiiteit Vor dem Eintreten auf eine Eioiteiung dei selben ist cs abei notig, 
die haupisacliliclisten Ui Sachen der Kondensation des atmospliaiischen Wassei- 
dampfes iii Eoim von Eegen (odci Sclince) noch einmal ins Auge zu fassen 

Die Niedei schlage als Folge einer Veimischung feuclitei Luftmassen von ver- 
schiedene! Tempel atm sind so wenig eigiebig, da'^s sie aussei Betiacht kommen, 
die Niedei schlage als Folge einci Erkaltung der Luft und namentlich dei Wolken 
an ihier oberen Grenzfläche duich Waimeausstralilung können hiei gleichfa^lls un- 
berücksichtigt bleiben Die Hauptursache eiiiei ausgiebigen Veidichtung des Wassei- 
dainpfes der Luft ist deieii Abkühlung durch Ausdehnung infolge eines Aufsteigens 
deiselben, wobei sie unter niedrigeren Diuck kommt und sich dementspiechend aus- 
dehnt und (dynamisch) abkuhlt Dei Veianlassungen zu einem Aufsteigen von Luft- 
massen in grosseier Ausdehnung giebt es dieieilei 

1 In dem Gürtel höchster Eiwaimung dei ganzen Atmosphäre, im Aqua- 
toiialgebiet, befindet sich die Luft das ganze Jahi hindurch m einei mehr 
oder mindei ständigen aufsteigcnden Bewegung, welche den üi Sprung der grossen 
Zirkulationsstiomungen der Atmosphäre bildet Diese aufstcigende Bewegung 
ist unter jenen Bieitekreisen am lebhaftesten, welche die Sonne am Mittag ganz 
oder nahe am Zenit haben, sic ist am schwächsten, wenn die Sonne dem Zenit 
am fernsten bleibt Der Zenitstand dei Sonne tiitt fui alle Orte zwischen den 
Wendcki eisen zweimal ein, aber nui in der näheren Umgebung des Aquatois bis 
zu 10 oder 12^ Bieiteahstand von demselben liegt zwischen den beiden Zenit- 
standen ein genügender Zeitraum, dass die Wirkungen oder Folgen desselben deut- 
lich getrennt zui Ei schein ung kommen Diesen Erdgiirtel zwischen ca lO^noidl 
und 10^ sudl Bi wollen wii den aquatoiialen Guitel nennen In demselben sind 
im allgemeinen doppelte Eegenzeiten zu erwarten und zwar um die Zeit der 
Zenitstande der Sonne, die Trockenheit wird am grössten sein, wenn die Sonne m 
der anderen Hemisphäre am Wendekieis steht 

Ausserhalb dei aquatoiialen Zone bis zu und noch etwas über die Wende- 
kieise hinaus ist die Tendenz zu aufstcigeiiden Liiftbewegungen auch beim jewei- 
ligen Zemtstande der Sonne am grössten Die Eegen fallen um diese Zeit am 
reiclihclisten, und bilden die einfache tiopische Eegenzeit. Die einfache 
Trockenzeit dauert langer als m der äquatorialen Zone, weil die Zwischenzeit von 
einem Zenitstand der Sonne zum nächsten hier einen grosseien Teil des Jahies 
umfasst 


q Ciiailes Scliott hat den jahrhehen Gang der Niederschlage zu Ghaxlestoii auoh duiUi Sinu&ieihan 
dargestellt Dieselben sind (die Koeffizienten sind englische Zoll) 

Charle'iton 1738-1759 3 76 + 1 93 sin (239 + x) + 1 16 sin (20 H- 2x) 

1841—1861 3 49 -f- 1 59 sin (243 + x) -f- 1 19 sm (U + 2x) 

Ch Hafen 1842—1859 3 19 -(- 1 77 sin (247 -f x) -h 1 77 sin (22 -f 2x) 

Die letzte Eeihe ist heigefugt, um zu zeigen, dass zwei ganz henaohbarte Orte zur selben Penode Dite- 
renzen im jähiliehen Gang zeigen können von derselben Grossenoidnung, wie sie zwischen den um ein Jahr- 
hundert \ on einander abstehenden Beohaehtungsergehnissen bestehen Ch Schott, Eain tahles II Ed S 190 — 
Mailand habe ich berechnet nach den Tabellen bei Pini Andamento annuale etc 
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Die Erwärmung der grösseren Landflächen in den Tropen und den unmittel- 
bar angrenzenden Gebieten im Sommer der betreflPenden Hemisphäre ruft andauernde 
Seewinde hervor, welche über dem erwärmten Lande aufsteigen und Niederschläge 
erzeugen. Diese periodisch eintretenden Winde heissen Monsune und ihre Nieder- 
schläge kann man als 'Monsun regen bezeichnen. Dieselben folgen auch dem 
Zenitstande der Sonne und bewirken deshalb keine grössere Abweichung von dem 
System der anderen tropischen Eegen; nur soweit sie noch in das äquatoriale Ge- 
biet hineinreichen, stören sie das Auftreten doppelter Eegenzeiten, die dann zu einer- 
einzigen verschmelzen, mit einem Höhepunkt zwischen den beiden Zenitständen. 
Die übrige Zeit des Jahres ist dagegen viel trockener als unter gleichen Breiten 
ausserhalb des Gebietes der jahreszeitlich wechselnden Monsune. 

2. Ausserhalb der Tropenzone findet eine aufsteigende Bewegung grösserer 
Luftmassen hauptsächlich in den grösseren oder kleineren atmosphärischen Wirbeln 
statt, welche hier häufig entweder (und zwar zumeist) als Folge -Erscheinungen 
der atmosphärischen Zirkulationsströmungen, oder im Sommer auch als Folge un- 
gleicher Örtlicher Erwärmung auftreten und dann mit den allgemeinen atmosphä- 
rischen Strömungen fortziehen. Solche Wirbel fehlen in der Äquatorialzone und 
sind auch noch ausserhalb derselben bis und noch etwas über die Wendekreise 
hinaus seltene Erscheinungen. 

Die grossen atmosphärischen Wirbel sind in den Wintermonaten der ausser- 
tropischen Breiten am häufigsten, ihre Niederschläge kommen hauptsächlich den 
Ozeanen sowie den Küsten und westlichen Eandgebieten der Kontinente zu, während 
diese selbst, wegen ihrer niedrigen Temperatur in den höheren Breiten und der 
damit verbundenen Armut an Wasserdampf, viel weniger Niederschläge auf diesem 
Wege erhalten. Die niedrige Temperatur macht sie zudem zu Gebieten hohen 
Luftdruckes, welche das Eindringen der Luftwirbel mehr oder weniger hemmen. 

Im Sommer dagegen tritt vielfach örtlich und an verschiedenen und wechseln- 
den Stellen höhere Erwärmung ein, welche zur Entstehung kleinerer Luftwirbel 
und aufsteigender Luftbewegung Veranlassung giebt, welche bei dem nun grösseren 
Wasser dampfgehalt der Luft ausgiebige Niederschläge oft in Form von Gewitter- 
regen zur Folge hat. Hat sich örtlich eine excessiv hohe Temperatur eingestellt, 
so dringt unten die kältere Luft der nächsten Umgebung in den erwärmten Kaum 
ein, und hebt die warme Luft wie ein Keil in die Höhe, die sich dabei abkühlt und 
Gewitterregen fallen lässt. Diese Niederschläge hat man früher mit Unrecht als- 
Niederschläge infolge Mischung kalter und warmer Luftströmungen angesehen. 

Aus diesem Grunde haben die Kontinente der mittleren und höheren Breiten 
hauptsächlich Sommerregen und in ihrem Innern trockene Winter. Auf den 
Kontinenten fällt deshalb der meiste Eegen bei höchstem Sonnenstände, so dass 
auf den Landflächen fast überall vom Äquator bis zu den höchsten Breiten die 
Eegen der Sonne folgen. Von den Ozeanen und Küstensäumen abgesehen, sind 
also die Sommerregen überhaupt die vorherrschenden. 

Auf den aussertropischen Ozeanen herrschen hingegen die Niederschläge des 
Winterhalbjahres vor. Die Häufigkeit atmosphärischer Störungen (Wirbel) ist dann 
am grössten, denn die Luft bleibt feucht genug zu reichlichen Niederschlägen. 
Auch die nächtliche Abkühlung der Wolkendecken durch Wärmeausstrahlung kann 
hier oft zu Niederschlägen Veranlassung geben. Dagegen ist eine Entstehung lo- 
kaler Wärmeherde im Sommer, wie sie über dem Lande Platz greift und zu häu- 
figen lokalen Niederschlägen (Gewitterregen) Veranlassung giebt, über den Ozeanen 
ausgeschlossen. 
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Es giebt aber ausserdem noch eiu Wintei regengebiet, welches auch giossoro 
Teile dei Kontinente m sich cmschliesst Es i&t dies das subtiopische Gebiet 
dei Winten egen, etwa zwischen 28 und 40^ Bieite Dasselbe beschrankt sich 
aber auf die Westseiten dei Kontinente, denn die Ostseiten haben untei diesen 
Bieiten Monsunwinde und dementspiechend Sommeriegen Die Regenlosigkeit 
des Sommeis in diesen siibti epischen Gebieten ist im wesentlichen eine Wirkung 
dci grossen atmosphaiisclioii Luftziikulation zwischen dem äquatorialen Gebiet 
und den Iioheien Breiten Die Luft, die in eistcien aufsteigt, kommt an doi 
Grenze der Tiopenzone jenseits der Wendekieise zum giosseien Teile wieder 
beiab, eizeugt daselbst einen mehr oder minder vollständigen Ring holieien Luft- 
diiickcs (auf einei ganz ozeanischen Erde wurde ei auf beiden Hemisphaien gleich- 
massig entwickelt und geschlossen sein, d h um die ganze Eide hernmlaufen), von 
dem unten die Passate ausgehen, die wieder dem. aquatoiialen Gürtel zustiomen 
Sowie aufsteigende Luft sich abkiililt, feucht wiicl und Niedei schlage liefert, so cr- 
uaimt sich umgekehrt hcrabsinkende Luft, wiid tiockenei und veihindeit Kieder- 
sclilage, auch wenn oitlich an der Ei dobei flache Veranlassung dazu gegeben wäre 
Denn die warme Luft m dei Hohe lost entstehende Niederschlage wiedei auf Des- 
halb hat das Gienz gebiet zwischen den Tiojien und den gemässigten Zonen, die 
Subtr open Zone, im allgemeinen wenig Niedei schlage, wo nicht staik crwaimte 
Kontinente an ihrei Ostseite kräftige Seewinde, Monsune, heivorinfen (die Giiinde des 
Fehlens dei selben an der Westseite können eist spatci eiorteit weiden) Wenn abei 
im Winter die Zone hei absinkender Luftbewegung, hohen Luftdruckes und aquatoi- 
warts geiichtetei Luftstiumiuigen der Sonne folgend in mediigeie Bi eiten sich zu- 
luckzielit, wird das Randgebiet zwischen den Tiopen und der gemässigten Zone 
wie die letztoie gleichfalls dei Schauplatz häufiger atmosphaiischei Wiihel und 
nimmt nun auch an deien Niedci schlagen teil Die Winterregen der subtropischen 
Zone sind hauptsächlich die Folge giosseici atmosphaiischei Wiibel (cyklonaler Natiii 
also) und deshalb, wenn auch luuflg von Gewittern begleitet, doch andeici Natiu 
als die Sommeriegen dei Kontinente Die Wintenegen dei Suhtropen sind des- 
halb auch hauptscichhcli auf die Küsten hcsclnankt. Nur dem tiefen Eindringen 
des Mittelmeercs (dann dem Kaspisce) m den sog alten Kontinent ist es zu 
verdanken, dass in Vordeiasien die Winten egen der Subtiopen so weit in den Kon- 
tinent emdrmgen An dei Westseite von Noidameiika, von Südafrika, Südamerika 
und Australien nimmt das Gebiet der Winterregen nui eine schmale Randzone in 
Anspuich 

3 Eine dritte Veranlassung zu einem Aufstcigen der Luft ist dort gegeben, wo 
durch die allgemeine Luftdruckverteilung hervoigeiufeno atmosphaiische Stiomungcn 
em Gebirge oder nbeihaupt Landerhebungen treffen (Gelandei egen) Die Luft wird 
dadiiich genötigt aufziisteigen, kühlt mehr oder minder ab, je nach dei Hohe, zu der 
sie empoigetrieben wiid, und kondensiert dabci auch mehr oder wemgei ihren 
Wasserdampfgehalt Ist das Gebirge hoch, so wiid auf dei Leeseite desselben dci 
Niedeischlag gering sein odei gänzlich fehlen, so lange die Luftströmung anhalt 
Auf der Luvseite wie auf der Leeseite einer grosseren Landerhebung oder eines 
Gebirgszuges wird deshalb die jährliche Periode der Niederschlage wesentlich be- 
einflusst werden durch periodische, andauernde Luftströmungen, die etwa iin Laufe 
des Jahies einheten 

Beispiele dafür sind die hohen Inseln oder Küsten, welche den Passaten, die 


Näheres darüber 'sTiid em folgender Absclmitt bringen 
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über die See herkommen, in den Weg treten. Die auf diese Weise entstehenden Eegen 
nennt man kurz Passatregen, sie sind eine in den Tropen an vielen Orten auf- 
tretende Erscheinung. Da der Passat in den Wintermonaten am heftigsten und 
am beständigsten weht, so sind auch die in dessen Gefolge auf den Luvseiten der 
Erhebungen auftretenden Regen im Winterhalbjahr am stärksten. Man findet derart 
an diesen Orten Winter regen, im Tropen gebiet, dem sie sonst fremd sind. Wo 
der Passat ziemlich ständig das Jahr hindurch anhält, giebt es an hohen Inseln 
und Küsten, die ihm ausgesetzt sind, das ganze Jahr hindurch reichliche Regen 
und keine eigentliche Trockenheit. Auf der Leeseite des Passates hingegen giebt 
es Sommerregen zur Zeit, wo der Passat am schwächsten ist, die aber vielfach 
nur in spärlicher Menge eine lange Trockenzeit unterbrechen. 

In den Moiismigebieten bringt es der halbjährige Wechsel entgegengesetzter, 
innerhalb der betreffenden Jahreszeit aber konstant wehender Winde mit sich, dass 
hohe Inseln oder Halbinseln, für welche diese Winde in beiden Fällen als See- 
winde auftreten, auf ihren entgegengesetzten Seiten auch entgegengesetzte Regen- 
zeiten haben. Immer ist die Luvseite die Regenseite, die Leeseite die trockene 
Seite und diese Gegensätze finden sich in unmittelbarer Nachbarschaft nur durch 
den Kamm der Bodenerhebungen von einander getrennt. Die von dem Passat 
oder dem Wintermonsun getroffene Seite hat Winterregen, die von dem Sommer- 
inonsun getroffene die normalen tropischen Sommerregen. Beispiele dafür bietet 
in Menge das tropische Süd- und Ostasien, namentlich die malaiische Halbinsel 
Borneo, Celebes, die Philippinen und Formosa.^) 

Der Unterschied dieser Winter re gen gegen jene im Gebiete der eigentlichen 
Passatregen besteht hauptsächlich darin, dass ihnen ein trockener Sommer folgt. 

Auch die Winterregen der Westküstei^ der höheren Breiten in beiden Hemi- 
sphären sind ihrer Entstehung nach den Passatregen verwandt. Die besonders im 
Winter heftigen und ständigen Westwinde der höheren Breiten kondensieren ihren 
Wasserdampf beim Aufsteigen an den Westküsten. Es ist überdies zu beachten, 
dass schon das Land selbst, das den Seewinden entgegentritt, in höheren Breiten 
im Winter Veranlassung zur Kondensation ihres Wasserdampfes giebt, durch 
direkte Abkühlung über demselben, namentlich aber dadurch, dass das feste Land 
ein Plindernis bildet, welches die Geschwindigkeit der Luftströmung in den unteren 
Schichten vermindert und dadurch die noch mit grösserer Geschwindigkeit begabten 
naclidrängenden Luftmassen zwingt, in die Höbe zu steigen, wie infolge einer ent- 
gegenstebenden Land erb ebuiig. 

Dies sind die wichtigsten Veranlassungen zu einer aufsteigenden Bewegung 
der Luft und zu den durch dieselbe bedingten Niederschlägen. Es ist zu beachten, 
dass bei je höherer Temperatur die Luft mit Wasserdampf mehr oder minder ge- 
sättigt ist, desto stärker der Niederschlag für den gleichen Grad der Ab- 
kühlung ist (s. Seite 214). Die Tropen haben deshalb intensivere Niederschläge 
als die höheren Breiten, und die von einem warmen Meere kommenden Winde 
liefern die stärksten Niederschläge. 

Bei dem hohen Wasserdampfgelialt der Luft in der Tropenzone, welche ja 
zumeist von warmen Ozeanen eingenommen wird, sind dort die Bedingungen, zu 
reichlichen Niederschlägen stets gegeben. Durch scheinbar geringfügige Ursachen 
können dieselben ausgelöst werden, wobei namentlich das Bodenrelief eine Haupt- 
rolle spielt. Deshalb befolgen auch die Regenzeiten in den Tropen durchaus nicht 


1) S. mein Haiuibucli der Klimatologie. II. S. 217 ole. 
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ubeiall das einfaclie Schema, das wii oben anfgestellt haben, und die Mannig- 
faltigkeit der Itegenui Sachen und Hegenzeiten ist doit eine sein giosse iLs bleibt 
aber doch die Ilaiiptregel dei tiopisclien Regen, dass sie den Zenitstanden der 
Sonne folgen 

So voi bei eitet können wn nun die folgenden zwei Tabellen miistcin, von 
denen die eiste einfach die lelativen Veiteilungeii dei Jahiesmengen des Regen- 
fallcs auf die Mönate enthalt, wahrend die zweite fin dieselben Oitlichkeiten die 
Abweichungen von einer glcichfoimigen Vciteilung dei Niedeischlage über das 
ganze Jahi angiebt nach dei von Angot voi geschlagenen Methode, 

1 und 2 Die äquatorialen doppelten Regenzeiten Die Sonne steht 
im Zenit am Aqiiatoi und in dessen Rahe Ende Maiz und P]nde Septembei , die 
Regenzeiten tieten bald darauf im Apiil und im November ein, die zweite Regen- 
zeit veispatct sich mehr als die erste Die grosse Trockenzeit (verano) tiitt nach 
dem tiefsten Sonnenstand ein im Juli, die kleine (veranillo) im Januar Die Regenzeit 
(invieino) vom Februar bis Mai ist die grosse, die zweite im November und Dezember 
die kleinere Doch bestehen da grosse Yeischiedenheiten und die doppelten Regen- 
zeiten bilden uberliaupt keinen geschlossenen Guitel um die Eide, wo Monsune 
herrschen, wie m Sudasien und Nordaustralicn, fehlen sie, anch auf dei Ostseite 
des aquatoiialcn Sudamciika 

3 und 4 Einfache tiopisclie Regen an den Polaigionzcn dei Tiopenzone 
Die Tiockenzeit dauert hier langei , 4 Monate sind nass, 8 trocken (wo diese 
Regenzeit typisch auftiitt). Dei Regenzeit der südlichen Halbkugel entspiicht die 
Trockenzeit dei nördlichen und iimgekchii 

5. Passaticgen, Winten egen innerhalb dei Tiopenzone Diese Regen an 
Gehangen auf dei Luvseite des Passates, wo dei selbe ubci das Meer lieikommt, 
fallen am icichhchsten, wenn der Passat am sti engsten weht ^), ebenso hei jahies- 
zeitlicben Schwankungen in dessen Richtung, zur Zeit da er am meisten senkieckt 
das Gehänge tnfft Eisteies ist im Winter der Fall, daher die Passatiegon Winteiiegen 
sind, aber sie setzen das ganze Jahr hiuduicli nicht ganz aus Die Luvkusten des 
Passates sind deshalb das ganze Jahr hniduich feucht (bekanntes Beispiel die 
atlantische Küste von Mittel amcrika) und die jahiliche Vaiiation der Regenmenge 
ist geling Hilo an dei Windseite dei Insel Hawaii (Regenfall 357 cm im 
ISjahiigen Mittel) hat nui eme mittlere Abweichung von 11 Proz gegen die 
68 Proz zu Mexiko, das in gleicliei Bieitc hegt 

Anders veihalt es sich an jenen Steilküsten im Luv des Passates, wo dei- 
selhe im Sommei von einem Monsun abgelost wiid, dann kommt diese Küste auf 
die Leeseite des Eegenmonsuns zu liegen und ist trocken, den Winten egen folgt 
eine Tiockenzeit im Sommer Die Regenzeiten an den beiden entgegengesetzten 
Gehangen losen sich ab Wo der Sommermonsun fehlt, hat die Leeseite des Pas- 
sates zwar gleichfalls vorwiegende Sommeiregen, aber dieselben sind weniger reichlich 

Griite Beispiele für diese Unteiscliiede liefern die Insel Hawaii im Gebiete des NE -Passates 
unter ca 19V2° nordl Br und die Insel Ceiam ni der Sunda-See untei 3*^ sudl Bi im Gebiete des 
N ordwest-Monsuns 

Hilo (19° 43' N , 155° 5' W ) liegt auf dei E-Seite der hohen Insel Hawaii, gegenüber, an der 
Westküste, hegt Kailua, ca 94km von Hilo entfernt, also auf dei Leeseite (19°38'N, 155° 59' W), 
Hilo empfangt 357 em Kegen im Jaliie, Kailua nui 134 cm Die Jahi espei lodcn des Regen- 
falles sind 


q Eme solche Gleicliformigkeit der Sommoregen, wie sie z B über den Kontinonten der höheren Breiten, 
namentlich in Europa und Asien herrschen, wird man auf einem gleich grossen Baum in den Tropen nicht 
wieder finden 
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Jan. 

Febr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. Okt. 

Nov. Dez. Schwnkg. 

Hilo — 6 

17 

1 

12 

—19 

—27* 

—3 

—4 

—9 

3 

13 22 49 

Kailua — 21 

—14 

—26* 

5 

19 

14 

12 

27 

19 

5 

—16 —24* 53 


Die Kegenzeiten lösen sich auf beiden Seiten der Insel ab, treten aber nirgends extrem auf, 
am meisten noch auf der Leeseite. Auch die Extreme des jährlichen und monatlichen Regenfalles 
stehen zumeist im Gegensatz auf beiden Seiten der Insel. 

Die Molukken-Insel Ceram erstreckt sich von E nach W und ist in gleicher Richtung von 
einem Gebirge durchzogen. Auf der Nordküste liegt Wahaai, im Luv des Nordwest-Monsuns, der 
im südlichen Sommer weht (vom Dezember bis März, April veränderlich), auf der Südküste nahe 
gegenüber (Entfernung ca. 77 km) Amahai im Lee des Monsuns, dagegen auf der Luvseite des SE- 
Passates, der vom Mai bis Oktober weht und November aufhört.^) Hier ist die Periodizität der Regen 
viel strenger als im reinen Passatgebiet, weil sie nicht durch ein blosses Schwächerwerden des 
Passates, sondern durch eine inilbjährlich eintretende entgegengesetzte Windrichtung (den Monsur) 
bedingt worden. 

Regenzeiten an der Nord- und Südküste der Insel Ceram. 

Jan. Febr. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Schwnkg. 

Abweichungen von gleichförmiger Yerteilung in %o. 

Nordküste 39 134 44 22 —23 —35 — 3G —43* —40 —38 —33 9 177 

Südküste —42 —43 —43 —17 8 62 98 98 0 —26 —48 —47* 146 

Die Nordküste hat starke Regen bei Nordwest -Monsun vom Dezember bis April, dann eine 
relative Trockenzeit von 7 IVlonaten (Jahre<5menge 226 cm), die Südküste hat Passatregen (SE-Passat) 
vom Mai bis August, dann 7 Monatr. 'r!-uck(.-nz(-!t (Jahresnienge 294 cm). Die mittlere Abweichung 
auf der Nordseite ist 41%o> auf der Südseite 48%o, die Yariation also viel strenger als auf Hawaii, 
wo die Abweichung nur 11 (Hilo) und 17 (Kailua) beträgt.-) 

6 . Monsunregen. Da die Regen des NW- Monsun in Nordaustralien be- 
sonders typisch auftreten, wurde Port Darwin als Repräsentant derselben gewählt, 
welches der Aquatorialzone noch so nahe liegt, dass es noch zwei Regenzeiten 
haben könnte (wie sie Westindien und Mittelamerika in ähnlicher Breite noch 
mehrfach aufweisen). Die Zenitstände der Sonne treten hier Ende Oktober und 
Mitte Februar ein, der Höhepunkt der Regenzeit fällt zwischen hinein.^) Im 
Januar und Februar fallen 46 Proz. der gesamten Regenmenge, 4 Monate sind 
nass, 8 Monate trocken. Die Monsunregen der nördlichen Hemisphäre (SW-Monsun) 
treten von Juni bis August oder September ein (indisches und ostasiatisches 
Monsungebiet). 

7. und 8 . Winterregen der Subtropenzone. Die Breitengürtel, in 
welchen sie erwartet werden dürfen, kann man auf 28 bis 40® ansetzen, ihre Be- 
schränkung auf die Inseln und Westseiten der Kontinente wurde schon vorhin 
hervorgehoben. Der Höhepunkt der Regenzeit fällt in ihrem typischen Gebiet iu 
der nördlichen Halbkugel auf den Dezember, in der südlichen auf den Juni. Mit 
Zunahme der Breite lösen sie sich gerne in Herbst- und Frühlingsregen auf, die 
dann, wie in Europa, allmählich in die Sommerregen der höheren Breiten verschmelzen 
Die Frühlings- und Herbstregen (Früh- und Spätregen) sind mehr den Landflächen 
eigen, die strengen Winterregen den Inseln und Küsten. Die trockene und nasse 
Zeit teilt das Jahr so ziemlich in gleiche Teile. 

9. und 10. Sommerregen der Kontineiitalflächen der gemässigten 
Zone. Der Januar ist im allgemeinen der trockenste, der Juli der nässeste Monat. 

q S. van der Stole, Wind and Woatker in tho East Indian Arebii)elagü, Batavia 1897- 

Man solle auch Supan, Die Verteilung" der Niederscliläge. S. 43 — 45. CErgänznngsbeft zu Pet. Geo- 
grapliisclion Mitteilungen. 1898.) Winterregen der Tropen, 

3} Z.B. Jamaika, 18^ nördl. Br., ganze Insel. Mittel zalilreielior Stationen. 1870—1889 (20 Jahre). 

Ahweichung des Regenfalles von gleiohniässiger Verteilung in %o* 

Jan. Pehr. März April Mai Juni Jnli Aug, Sept. Okt. Nov. Dez. Mittel 

--23 —4P — 4F —26 50 11 -21* 16 20 50 6 —1 26 
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Die Eegenzeit ist selbst in Mittelem opa schon ziemlich staik ansgcpiagt und üitt im 
Innein der giossen Kontinente excessiv auf 4 Monate sind nass, 8 Monate trocken 
(d. h sie haben wenigei Regen, als bei gleichformigei Regenverteilung) Die diei 
Somineimonate Juni bis August liefern in Mitteleuiopa ca 35 Pioz, m Noidasien 
(Küstengebiete natiirlich ausgeschlossen) 58 Proz der Regenmenge des Jalnes 

Die Sommeiiegenzeit Koidasioiis kann sich in Bezug auf iliie iclative Inten- 
sität mit jener dei Tiopen und der tropischen Mon&migebiete völlig messen (m 
Bengalen z B fallen von Jum bis August auch nui 57 Proz der Jahiesmengen, in 
Poit Daiwin von Dezembei bis Pebiuar 63 Proz.) Km die Tiockenzeit der 
kalteicn Jahieshalfte eiieicht nicht die gleiche Intensität wie in den Tropen (wohl 
abei in Ostsibiiien) Zudem macht sich dieselbe wegen dei Ruhezeit der Vegetation 
und dci Schneedecke nicht so bemeikbar 

11 und 12. Kusteniegen dei gemässigten Zonen Dieselben tietcn 
an den Westküsten am meisten typisch auf, weniger an den Ostkusten, welche 
zum Teil (namentlich in Asien) noch bis m iclativ hohe Bi eiten hinauf Monsun- 
winde und Monsunregen haben, also zu Sommeiicgen neigen, die sich dann in 
den lieibst hinein ci strecken Die atlantische Küste von Noidameiika, wo ein 
eigentlicher Sommeimonsim fohlt, hat Sommei- und Herbstrogen, aber auch dci 
Winter ist nicht mcderschlagsaim Die Rogonveiteilimg ubei das Jahr wiid daduich 
ausseroi dentheh gleichmassig, wie dies sonst selten vorkommt Dei Frühling hat 
den wenigsten Regen Die euiop<ii&chen Westküsten (alleidings in hoheion Breiten, 
und ähnlich auch die noidameiikanischon untei gleichen Biciton, auch Südamerika 
zeigt dasselbe) haben entschiedene Herbst- und Winten egen, ein sehr tiockenes 
Fiiilijabr mul einen tiockencn Fiubsoinmer Die jährliche Peiiodizitat des Regen- 
falles ist viel staikci ansgcpiagt als an den ameiikamschcn Küsten 

Eine chaiakteiistischc Ei&chemung in dci jalii liehen Rcgenperiodo doi Küsten 
ist die mehl oder minder staik licivoi tretende Tiockenheit des Fmhjahies Um 
diese Zeit ist das Meci am kältesten, odci doch iclativ am kältesten, gegenüber dem 
Lande, das sich sclion staik ei wannt Auch die Intensität der Westwinde beginnt 
nachzulassen und dieselben bekommen in NW-Euiopa wenigstens eine mehr nördliche 
Komponente Im Ileibst ist gerade das Umgekehite der Fall Das Land kühlt 
laacli ab, wahrend das angienzende Meer noch nahe seine höchste Tempeiatm hat 
Dahei dei Gegensatz der Kiedcrschlage dieser beiden Ubeigangazciten Was wn 
als eine Eigentumlicbkeit der Kusteniegen in dei täglichen Peiiode kon&taticien 
konnten, die Abnahme derselben mit der zunehmenden Eiwarmung des Landes, 
umgekehrt eine Zunabme bei Eikaltung des Landes, das macht sich auch in dei 
jährlichen Peiiode und noch auffallender bemerkbar Jede Veranlassung zui Ab- 
kühlung der Luft stcigeit die Riedei schlage, die Eiwarmung veimmclort sic 

Die relative Grosse der jährlichen Vaiialion dei Kiederschlagsmongen ist in 
den Gebieten der einfachen Tiopemegen, der Monsunregen und der Sommciregen 
dei inneien Kontinentalgcbiete und der strengen Wnitei regen der eigentlichen Sub- 
tiopenzone am giossten Am kleinsten ist dieselbe in der eigentlichen Aquatoiial- 
legion, an den Orten mit ausgeprägten Passatregen, in den westlichen Randgebieten 
der Kontinente; namentlich aber in deren Kustensaum selbst 

Die unterste Kolumne unserer Tabelle, welche die Mittel der Abweichungen 
ohne Rücksicht auf deien Vorzeichen enthalt, giebt das beste Mass fui die Glosse 
der jalii lieben Variation des Regenfalles 

Die voi stehenden Eroiterungen gründen sieb im wesentlichen nui auf die 
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Übersicht über die hauptsächlichsten jährlichen Eegenperioden der Erdoberfläche. 



Tropen 

|Suhtrüpen 

1! Gemässigte Zone 

1 

Dopi 

Kege 

Äqua' 

Süd- 

afrika^) 

leite 

nzeit 

fcorial 

Quito 

Eh 

Süd- 

Grenz 

Tro 

Sao 

Paulo 

ifaclie 

1 Kord- 

le der 

peu 

Mexiko 

Regen 2 

Passat- 

regen 

Hilo 

Hawaii 

:eit I 

Mon- 1 
sun- 
regen j 

P. Dar- 
win 

CD , 

rregen 

Süd- 

italion 

Sizilien 

Malta 

i Konti] 
Somme 

1 mässig 

Mittel- 

europa 

Nördl. 

d.Alpen 

lentale 

erregen 

excessiv 

Nord- 1 
Asien 

Küste; 

Gleiob- 

mässige 

Regen 

Hord- 1 
amerika 
Atlant. 
Küste j 

nregeii 

Herbst - 
nnd 

Winter- 

regen 

NW- 

Europa 

Breitegr. 

6 S 

Äqu. 

23-5 S 

194 N 

19.7 N 

12.5 s 

I32-3S 0.38N 

;c.50N 

C.55 N 

0 

d 

p 

0 


Taiiseiidteile der Jaliresmenge des Niederschlages. 


Januar 

86 

77 

195 

7* 

79 

211 

14^ 

180 

57 

20 

84 

100 

Februar 

80 

92 

156 

9 

94 

215 

18 

93 

56 

17* 

77* 

80 

März 

123 

115 

103 

26 

86 

166 

30 

98 

68 

18 

85 

72 

April 

195 

165 

58 

26 

94 

61 

64 

75 

71 

35 

70=^ 

56* 

Mai 

91 

109 

60 

85 

66 

23 

150 

35 

92 

75 

80 

58 

Juni 

10 

35 

46 

174 

55* 

1 

188 

23 

115 

133 

81 

64 

Juli 

7^ 

25* 

19=^ 

180 

82 

0 * 

168 

8 * 

121 

235 

96 

70 

August 

17 

52 

31 

207 

81 

2 

166 

28 

117 

215 

87 

80 

Septembr. 

37 

60 

60 

179 

73 

5 

93 

■ 73 

82 

122 

84 

102 

Oktober 

61 

91 

82 

79 

88 

38 

59 

133 

75 

58 

91 

110 

Novembr. 

188 

91 

74 

20 

95 

72 

32 

144 

74 

40 

86 

102 

Dezembr. 

105 

85 

116 

8 

107 

176 

23 

160 

72 

32 

79 

106 


Ahweichimgen von einer gleichförmigen Yerteilung der Niederschlagsmengen 
über das ganze Jahr, gleichfalls in Tansendteilen. 


Januar 

1 * 

— 8 * 

110 

—78* 

— 6 

156 

—71* 

45 

—28^ 

—65^ 

— 1 

15 

b’ehruar 

3 

15 

79 

-68 

17 

138 

-59 

16 

—21 

-60 

0 

3 

März 

38 

30 

18 

—59 

1 

81 

-55 

13 

—17 

-67* 

0 

—13 

April 

118 

88 

-24 

—56 

12 

—21 

—18 

— 7 

— 11 

-47 

— 12 * 

—26 

Mai 

6 

24 

-25 

0 

—19 

-62 

65 

-50 

7 

-10 

— 5 

—27* 

Juni 

-72 

-47 

—36 

92 

—27 

—81 

101 

-59 

33 

51 

— 1 

—18 

Juli 

—78* 

—60^ 

— 66 * 

95 

— 3 

—85=^ 

83 

—77^^ 

86 

150 

11 

-15 

August 

-68 

-33 

—54 

122 

— 4 

—83 

81 

-57 

32 

130 

2 

— 5 

Septembr. 

-45 

—22 

—22 

97 

— 9 

—77 

11 

- 9 

0 

40 

2 

20 

Oktober 

—24 

6 

— 3 

— 6 

3 

-47 

—26 

48 

—10 

—27 

6 

25 

Novembr. 

106 

12 

— 8 

—62 1 

13 

—10 

—50 

62 

— 8 

—42 

4 

20 

Dezembr. 

20 

0 

31 

—77 

22 

91 

-62 

75 

—13 

—53 


21 

Scliwnkg. 

191 

143 

176 

200 

1 

52 

241 

172 

152 

64 

217 

i 

23 

52 

Mittel 

48 

28 

40 

68 


78 

57 

43 

18 

62 

4 

17 


folgende Tabelle sie würden daher im einzelnen mancher Berichtigungen und Er- 
gänzungen bedürfen, auf welche aber an dieser Stelle verzichtet werden muss.^) 

Übereinstimmung der jährlichen Regenperiode benachbarter Orte. 
Dieselbe fällt sogleich in die Augen, wenn man die Regenmengen der Monate in 

Südafrika; Mittel von Banana (4 Jalire), San Salvador (SVa)» Lninakurg- ( 2 ^ 2 ), Leopoldville, Vivi, 
Ponta da Lenha. Stationen in Ostafrika; bei Bagamoyo, Lamn, Dar es Salam, Tangpa. Die Ostküste bat etwas 
mehr Rog-en im Dozembor nnd Januar, stimmt sonst vollkommen mit der Westküste und dem Innern. 

Nilberes findet man in meinem Handbucb der Klimatologie. B. II u. III, und bei Supaii, Verteilung 
der Niodorscliläge. Gotha 1898. 
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aliquoten Teilen dei Jahrcsmenge (in Prozenten) ausdruckt „Bas Veihaltnis der 
mittleien Monatssumme dei Niederschlage an jedem Oite zur Jahresmenge derselben 
bleibt für einen grosseicn Umkreis sein nahe das gleiche, auch bei bedeutenden 
oithclien Veischiedenh eiten der absoluten Regenmengen Die zunehmende Sechohe 
scheint nur im Mittelgebhge einen erheblichen Einfluss auf die Regenverteilung 
über das Jahi zu nehmen 

Wild fand diesen Satz auch m Russland bestätigt Die Untei schiede in der 
jahi liehen Peiiode der Niedei schlage zwischen benachbarten Orten ist eine viel 
gcimgere als die zwischen den Mitteln aus verschiedenen kürzeren Perioden an 
ein und demselben Oite Peteisbuig, Pawlowsk und Kionstadt stimmen bei 30 km 
Entfeiiiung noch völlig in der jährlichen Peiiode ubcrein, Wiboig und Nowgorod 
zeigen selbst auf 130 — 140 km noch grosse Ähnlichkeit in deiselbcn Man kann 
die obige Regel für Gebiete \on ca 300 km Duichmcsser als geltend annehmen 
(Wild) 2) 

Sic erleidet abei eine Ausnahme in einer gewissen Mittelhohe der Gebirge, 
vie ich auch zuerst nachgewiesen liabe.^) 


Winteiniederschlage der Mittelgebiige Die Winterniedei schlage nehmen 
wenigstens lelativ zu an den Abhangen der Gebirge bis zu einer gewissen See- 
hohe, so dass die Hohen der Mittelgebirge als Inseln mit voi wiegenden Wmter- 
niedei schlagen mitten in dem grossen Gebiete der Sommei regen Mittelem opas auf- 
treten. Z B 


Regenmenge m Piozcnt Sudbolimen 

Seeliolie 470 m 970 m 

Wintcilialbnalii 33 51 

Sommoilialbjalir 07 49 


Roi dwestdeutscbland 
Gottingen Klausthal (Harz) 
100 m 590 m 


41 52 

59 48 


Hellmanii hat dann diese Yerhaltnisse fui die Mittelgebirge Deutschlands 
spezieller nachgewiesen und untersucht, und neuerlichst hat Siipan^) die Kenntnisse 
über dieselben wesentlich vci tieft 

Die Ursache dci Zunahme dei Wintermodcrschlage in mittlerer Seeliohe ist 
darin zu suchen, dass bei den Niederschlagen infolge der Bodenerhebung, „Gelande- 
legeii“ wollen wir sie nennen (Pluies de lelief, wie sie Angot bezeichnend nennt), 
zuerst eine öteigciung derselben mit wachsender Hohe eintritt, dann m grosseien 


q lliinn, UiitorBuclimigeii über dio Kegenvexluiltmsse von Osten eioli-Uiigarn I Die jahrlnbo Peiiodo 
Sitzungsboiitbte doi Wienei Altad B LXXX 1879 (Olvto bei) S 5 n 12 S 9—11 habe ich gezeigt, dass, wenn 
man längere Beobaehtungsreihon. in Teilpoiioäon zerlegt, der jahiliche Gang der relativen Münatsmengon m 
denselben genngond ubeioinstmmt, auch •wenn die Jahrosmengen selbst recht verschieden und lucbt homogen 
sind Kämtz glaubte eine solche Ubeieiustimmung schon bei den relativen Niederschlagsinongen doi Jahios- 
zoiten beinprki zu haben Lehrbuch der Meteorologie B. X S 44=7 

Wil d , Die Rogenverhältnisse des lussiscbeii Reiches Rep f Met V Snpplementband 1887 S 73 — 76 
Belyj hljutsch und Tiflis stimmen ini jährlichen Gang der Regenmenge uberoiii trotz eines Ilohenunteischiedos 
von 720 m und sehr verschiedener Regenmenge, d i 752 und 488 mm 
3) Niederschlagsvorhiiltmsse etc S 35 etc 

G Hellmann, Jahiespenode der Niederschläge im deutschen Mittelgebirge Met Z 1887 S 84, 
und. Lu' Winterrogen im Gebiete der obeien Wuiipei Met Z 1897 S 31 — A Supan, Die Verteilung der 
Niederschläge auf der festen Erdüborääche Pet Geogiaphische Mitteilungen Erganznngsheft 124 Gotha 1898 
A«Ha’’tmann hat schon 1832 in einer unhohannt gebliebenen Disseitationsschiitt (Regenvethdltnisse der 
Schwäbischen Alb und des Schwarzwaldes Tübingen 1832) die Unterschiede der jährlichen Regonpenoden (auch 
der Quantitäten dos Regentalles) oben und unten recht klar dargelegt — Eine lehrreiche Darstellung der 
Änderung der Verteilung der Niedoi Schläge im sudwestdeutschen Mittelgebirge findet man bei S i ob e rt , Niedoi- 
schlagsverhältnisse des Gios Aerzogtunis Baden Karlsruhe 1885, s auch Referat in Met Z 1886 Litteiatur- 
bericht S 377 Zweite Boaibeitung duieh Ohr Sehultheiss Karlsruhe 1900 



Die jährliche Periode der Niederschläge. 


351 


Höhen wieder eine Abnahme. Es giebt eine Höhenzoiie der grössten Nieder- 
schlagsmenge. Denn in grossen Höhen kann auch die grössere Häufigkeit der 
Niederschläge die Abnahme der Intensität derselben nicht mehr ersetzen. Die auf- 
steigenden Luftmassen werden immer kälter und dampfärmer, ihre Niederschläge 
deshalb immer spärlicher. In den grössten Höhen giebt es nur Nebelregen und 
feinen pulverartigen Schnee. 

Die Höhe der Maximalzone der Quantität der Niederschläge hängt 
ab von dem durchschnittlichen Sättigungszustand der aufsteigenden Luftmassen, 
deren relativer Feuchtigkeit und von der Temperatur, bei welcher die Kondensation 
beginnt. Im Winter wirken grosse relative Feuchtigkeit und niedrige Temperatur 
zusammen, die Höhe der Maximalzone herabzudrücken, im Sommer bei trockener 
Luft und höherer Temperatur verschiebt sich dieselbe in grössere Seehöhen. 

Die Beobachtungen ergeben nun, dass die Höhen der deutschen Mittelgebirge 
im allgemeinen im Winter mehr oder weniger der Maximal zone der Niederschläge 
angehören*, im Sommer rückt sie über dieselben hinaus. Leider gestatten die Be- 
obachtungen in den Alpen noch nicht, die Höhe der Maximalzone im Sommer da- 
selbst festzustellen. Für den Winter konnte Erk konstatieren, dass die Maximal- 
zone der Niederschläge auf der Nordseite der bayrischen Alpen häufig in 600 — 1000 m 
sich einstellt. 

G. He 11 mann konnte durch eine umfassende Zusammenstellung der monat- 
lichen Eegenmengen (in Prozenten der Jahressumme) in den deutschen Mittelge- 
birgen das Auftreten der vorherrschenden Winterniederschläge spezieller beschreiben 
und dabei nachweisen, dass, während in den Sudeten in Hohen von mehr als 
900 m noch Sommerregen herrschen, im rheinischen Schiefergebirge und in den 
Vogesen schon in 3 — 400 m Seehöhe die meisten Niederschläge der kalten Jahres- 
zeit angehören. 

Die Erklärung dafür liegt nahe. Erstlich werden in Mitteleuropa die Winter- 
niederschläge von Süden nach Norden sowie von Osten nach Westen, also nach 
Nordwesten hin, überhaupt reichlicher, und zweitens wird in der gleichen Richtung 
auch die Regen Verteilung über das Jahr gleichmässiger, das Übergewicht der Sommer- 
regen nimmt auch in der Niederung ab. Deshalb sehen wir das Niveau, in welchem 
die Umkehrung von vorherrschenden Sommerregen zu vorherrschenden Winternieder- 
schlägen erfolgt, von Süd nach Nord und von Ost nach West hin sich senken. 

Supan konnte sogar aus den von Lancaster gesammelten Ergebnissen der 
Regenmessungen in den Belgischen Ardennen noch ein zweites oberes Umkehrungs- 
niveau konstatieren. Die untere Zone der Sommerregen des Tieflandes reicht hier 
bis zu ungefähr 350 m Seehöhe (unteres Umkehrungsniveau), es beginnt daselbst 
die mittlere Höhenregion der Winterregen des Plateaulandes. Dieselbe reicht aber 
nur bis zu ca. 500 m, wo wieder vorherrschende Sommerregen sieh einstellen, so 
dass diese Seehöhe als zweites Umkehrungsniveau betrachtet werden darf. 

Am Pic du Midi scheinen sogar drei Umkehr ungsniveaus vorhanden zu sein, wie folgende 
Beohaclitungsergehnisse es wahrscheinlich machen. 


Ort 

Tarhes 

Bagneres 

Station Plantade 

Pic du Midi 

Höhe 

308 

555 

2366 

2860 

Winterhalhj ahr 

36 

64 

99 

97 cm 

Sommerlialbj alir 

46 

65 

114 

64 „ 

Jahr 

83 

129 

213 

161 „ 


1) S. mein HandlDucli der Klimatologie. B. I. S. 298 etc. 

2) Met. Z. 1887. S. 55. 

3) Met. Z. 1887. Tal)6lle S. 87—89 und S. 90 etc. 
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Glcieli obeilialb Bagnoies begimien die Wmteiiegen, Plantadc hat Soirmeuegeii, clei Giptcl 
^Medei voiheii sehende Winteiniedei schlage Die Maximabone dei Niedei schlage scheint (wie eine 
giaphische Daistellung eigiebt) iin Wmteibalbjahi bei 1300 m und mi Sommeihalb)ahi bei 1900 ra 
zu liegen Doit fallen (ini Wiiitcihalbj ihi) ca 10.) cm, hiei (im Sommeihalbiahi) nahe 150 cm 

Wo ein tiefei liegendes Becken inigsum, odei doch anf dei Seite, von der 
die vorher 1 sehenden Regen winde kommen, von Mittelgebngen umgeben ist, haben 
diese staike Wmtciniedei schlage, wählend das umschlossene Becken im Winter wenig 
Niederschlage empfangt, weil die dann niedrig ziehenden Wolken ilncii Wassergehalt 
schon anf dei Aussenseite des Bcigralimens absetzen Die hohei ziehenden Sommer- 
wolken dagegen vei Heien daselbst wenig Niederschlage und können auch dem 
Bergkcssel leichhcheio Regen bringen, wozu dann noch die lokalen Platziegeii und 
Gewi tteri egen kommen (die im Winterhalbjahr fehlen) Dahei uberwiegen die 
Sommerregen m solchen kessclarhg gestalteten Lanclestcilen viel mehr als in dei 
Umgebung in gleicher Scehohe Z B 


Oithchkeit 

lieg™™ mPioz 

® t Sommei 


Sachsen 
Niederung 
18 5 
30 


Sächsisches Mittlei es und 
Gebirge sudl Böhmen 

21 15 

32 40 


Gl Uiigai 
Niedciuiig 
20 
33 


Siobcn- 

huigen 


15 

40 


Die Hohe der Maximalzone des Niedei Schlages wuide im noidwestlichen 
Himalaja m 1300m konstatiert, m den Ghats hei 1400 m, auf Java etwa bei 
1000 m Im englischen Seedistiikt haben die Passstationen in 550 m die giossto 
Regenmenge 


G Vci anderlichkoit des Eintiittcs der monatliclicn Älaxima und 
Minima des Ecgenfalles nach den Jahrgangen. Der Eintritt der giossten 
lind kleinsten Monatsmengen des Regenfalles im Jahie unterliegt hckanntlicli von 
einem Jahr zum andeien viel giosseien zeitlichen Vei Schiebungen, als z. B. der 
Eintritt dei höchsten und tiefsten Monatstcmpei atui Selbst m den Tiopcn eileidcn 
die Regenzeiten und Tiockenzeiten nach den Jalugangen cihcblicho Verschiebungen, 
lim so mehr ist dies m bohercii Breiten der Fall, wo strenge Regenzeiten fehlen 
Eine genaueie Unteisuchung der jährlichen Regenperioden musste sich neben der 
Darstellung der mittleien Verhältnisse auch mit der Verdnderhehkeit dei jährlichen 
Regenpeiiode nach den Jalugangen beschäftigen Supan hat als der Eiste diesem 
Gegenstände giosseie Aufmeiksamkeit gewidmet, und die Wahischeinhchkeit, dass 
einem bestimmten Monate die giosste oder die kleinste Regenmenge im Jahie zu- 
kommt, fui einige Oite in verschiedenen Regengebieten beiechnet Wir müssen auf 
some Aibeit vci weisen^), da hier dei Gegenstand nur kurz berulnt weiden kann 
Die folgende kleine Tabelle enthalt für einige Orte die Wahrscheinlichkeit, 
dass auf einen bestimmten Monat a) die grösste Regenmenge des Jahies fallt, 
b) dass ilim die kleinste zukommt'’) und c) dass ei legcnlos ist, woi unter icb eine 
Regenmenge <^5mm vei stehe Philadelphia ist der Tabelle von Supan ent- 
nommen, die anderen sind neu berechnet 


1) Supan, Verteiluiij^ der Niedeiscliläue S 10—43 Winterregon im Bmiienlande — Uljoi die staik 
ausgeprägten Wintemiedersdiläge doi Eifel und Venn s Polis, Nieder&cfilagsveilialtnissü dei niittleien Rheiii- 
prüvmz Stuttgart 1899 Tabelle S 80 

In einer Höbe von 2100 m am Gedeli befindet man sich schon ubei dei Wollceniogion , wiibrond es in 
ßuitenzorg regnet, beirsoht liiei stoinklaro aber kalte Nacht Semen, Im austiahschen Busch S 100 

3) Klimatologie BIS 298 etc Daneben sehe man S A Hill, Hohe dei Maiimalzone des Kegen- 
falles ira NW-Hiraalaya und ihre physikalische Begründung Met Z 1879 B XIV S 161 

Die Veiteiliing der Niedaischlägo etc S 51 Die mittlere jaluliche Eegensclnvankung 
S) Hier kommt oftei der Fall voi, dass zwei oder selbst drei Monate die kleinste Menge haben, es iMirdon 
dann auch alle zwei oder diei gezahlt, bei den Maximib kommt das selten voi 
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Wahrscheinlichkeit 

(in Prozenten), dass in einem bestimmten Monate a) das Maximum, b) das Minimum 
der Kegenmenge im Jahre eintritt und c) dass der Monat regenlos ist. 


Voraus gehen die relativen Monatsmengen des Eegenfalles in Prozenten der Jaliressuinme. 


Januar 

Februarj 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

August 

Septbr. 

Oktober jNüvemb. 

Dezemb. 


1. Tropen. Batavia (3*2 Jalii 

•e, 1864 — 1895j. Schwankung 18-0 Proz. 



201 

17.7 

11-0 

6-7 

4.9 

5-2 

3.5 

2-1* 

4.0 

5.8 

6.7 

12-3 

a) 

53 

31 

7 

0 

0 

0 

0 

0 

0 

0 

0 

9 


0 

0 

0 

7 

12 

10 

28 

57 

13 

9 

0 

0 

C) 

0 

0 

0 

0 

0 

7 

19 

13 

7 

7 

0 

0 


II. Subtropen. San 

Fernando (45 J ahr e 

, 1851- 

-1895). 

Schwankung 15-4 Proz. 


12'9 

11-2 

12-7 

8-6 

6-1 

1-5 

0-1* 

0-7 

4.2 

12-0 

14-.5 

15-5 

a) 

17 

7 

7 

5 

1 

0 

0 

0 

5 

16 

22 

20 

c) 

0 

5 

2 

0 

13 

47 

96 

78 

25 

5 

9 

5 


ITI, 

Gemässigte Zone. Wien (50 Jahre, 

1846- 

-1895). 

Schwankung 6*5 Proz 



5'8 

5-5* 

7-2 

7.9 

10-7 

120 

10.9 

11.3 

7.0 

7.9 

7.0 

6-8 

a) 

0 

4 

2 

6 

22 

22 

16 

12 

4 

8 

4 

0 

h) 

22 

22 

10 

10 

4 

0 

2 

4 

8 

12 

8 

12 

c) 

8 

4 

0 

4 

0 

0 

■ 0 

0 

ü 

0 

0 

2 




Philadelphia (64 Jahre). 

Schwankung 3-3 Proz. 




7-7 

7-0* 

8.0 

7.7 

8.5 

9*1 

92 

10.3 

8.0 

8.5 

7.9 

8.1 

a) 

5 

3* 

5 

8 

6 

9 

17 

22 

11 

6 

5 

3* 

h) 

9 

11 

9 

8 

9’ 

6 

3 

8 

17 

11 

5 

3* 


Die Zahlen der Tabelle sagen: In Batavia ist der Januar in 53 Fällen unter 100 der regen- 
reichste Monat, der Februar in 31 Fällen. Auf diese zwei Monate konzentriert sich die Eegenzeit. 
Dagegen ist der August unter 100 Fällen 57 mal der trockenste Monat des Jahres ^), am häufigsten 
regenlos ist aber der Juli, und zwar sind unter zehn Julimonaten ca. zwei regenlos. In S an F ernan d o 
sind es schon acht Monate, die abwechselnd die grösste Regenmenge aufweisen, zu Wien zehn und 
zu Philadelphia alle zwölf Monate. In Wien hat der Mai eine viel grössere Wahrscheinlichkeit 
der regenreichste Monat zu sein als der Juli und August, obgleich diese im Mittel mehr Regen haben- 

Unter mittlerer jährlicher Regenschwankung ist die Differenz der 
extremen Monatssummen in Prozenten der Jahresmenge des Eegenfalles verstanden. 
Man kann diese Differenz auch für jedes einzelne Jahr bilden und daraus das Mittel 
nehmen. Dasselbe ist dann natürlich viel grösser, als die Differenz der mittleren 
Monatsmengen in Prozenten. Letztere nennt man zweckmässig die periodische 
Schwankung, erstere die unperiodische oder aperiodische in Analogie mit den 
entsprechenden Ausdrücken für die tägliche Wärmeschwankung. 

Supan unterscheidet: Erstens Orte oder Gebiete mit Regen zu allen 
Jahreszeiten, wo die mittlere (periodische) Regenschwankung unter 10 Proz, 
bleibt. Dieselben zeichnen sich durch grosse Regellosigkeit der jährlichen Periode 
aus, in jeder Jahreszeit können starke Niederschläge eintreten, fast jeder Monat 
kann der regenreichste werden. 

Eine zweite Kategorie mit einer mittleren Regenschwankung von 10 — 19 Proz. 
nennt er Gebiete mit mässiger Periodizität. Ein charakteristisches Merkmal der- 
selben ist, dass die Maxima und Minima in den einzelnen Jahrgängen nur auf 
bestimmte Monate fallen, dass es also exklusive Monate gieht, die nur Maxima 
oder nur Minima haben. 


1) Die Summe der Walirsclieinlielikeiteii, dass eiu Monat die kleinste Eegenmenge bat, ist deshalb niebt 
gleich 100, sondern grösser, weil niebt selten zwei oder selkst drei Monate dieselben kleinsten, Regenmengen 
haben (< 5 oder 0), während die Maxima nicht leicht doppelt Vorkommen. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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Eine dritte Kategorie mit einer mittleren Scliwankting von 20 Proz nnd 
darüber nennt Snpan Gebiete der strengen Periodizität In diesen bleiben 
sich Tiockenzeiten und Eegenzeiten in allen Jahrgangen im wesentlichen gleich i) 


Beispiel e. 


Ort 


Jahre 

Schwankung 

peiiodische 

apeiiodische 


I Kategoiie 

1 TT Kategorie 

in 

' Kategoiio 

Phila- 
delphia 1 

Kopen- 1 
hagen 

Singapoie 

Baku 

Barnaul 

Hongkong 

Jnrusalom 

ISTert- 

sohiiisk 

Peking 

64 

60 

15 

45 

45 

40 

44 

35 

31 

33 

5 4 

61 

13 6 

150 

16 9 

24 8 

27 8 

33 8 

13 6 

15 7 

14 9 

24 6 

21 0 

26 9 

36 8 

33 9 

40 6 


Mit der Grosse der mittleren Jahresschwankung des Regenfalles steigt auch 
im allgemeinen die Veränderlichkeit der jährlichen Regenmengen 


V. Verteilung der Jaliresmeiigeii der Niederseliiäge 
über die Erdoberfläche. 

Wir kennen eigentlich nur die Verteilung dei Regenmengen auf der festen 
Eidoberflache, weil auf den Ozeanen durch Schilfsbeobachtungen fast nur die 
Häufigkeit der Niedeischlage erhoben wird Supan hat den Versuch gemacht, 
diese Lucken in unseien Kenntnissen wenigstens für den Atlantischen und Indischen 
Ozean durch begiundete Annahmen über die Regendichte auszufullen 

Aber auch auf den Kontinenten giebt es weite Raume, von denen keine Regen- 
messungen voiliegen, wo demnach mein odei minder begründete Schatzungen an 
deren Stelle treten müssen Dabei ist zudem kein meteorologisches Element in 
seinem Auftreten so sehr von Lokal Verhältnissen abhängig, zeigt oft so unerwaitete 
Verschiedenheiten an benachbarten Örtlichkeiten, wie die Niederschlagsmenge. Es 
ist daher begreiflich, dass jeder Versuch, die Veiteilung der Niederschlagsmengen 
über die Erdoberfläche kartographisch dai zustellen, wie man cs mit Erfolg für die 
Temperatur, für den Luftdiuck, selbst für die Bewölkung uutci nommen hat, auf 
die grössten Schwieiigkeiten und Unsicherheiten stossen muss Eine Reduktion 
der Regenmenge auf das Meeresniveau ist ganz unmöglich, da die Andeiungen der- 
selben mit der Seehohe keineilei allgemeine Regel befolgen Es geholte daher eine 
gewisse Kühnheit dazu, eine Regenkarte der Erde mit Linien gleicher Regenmenge 
zu publizieren, wie dies zuerst E Loomis im American Journal of Science 1882 
gethan hat 

Das Bedürfnis nach einer Veranschaulichung der Veiteilung eines so wichtigen 
meteorologischen Elementes wie die Regenmenge ubei die ganze Eidoberflache ist 
aber ein so drängendes, dass sich A Supan entschlossen hat, auf Grund des in- 
zwischen reichlich zugewachsenen Beobaclitungsmaterials eine neue Regenkarte der 


1) Tafel 3 der eitierten AblLancUiiiig voa Supan. entMlt eine kartogiapliisclio Darstellung dieser G-ebieto 
Sehr eharahteristisLhe Diagramme findet mau S 54 

21 Snpan, Die jährlichen Niederschlagsmengen auf den Meeren G-eographische Mitteilungen 1898 
Heft YIII Mit einer Begenharte der ganzen Erde Veranlassung dazu gab ihm die Publilcation von 
W G Blach Ocean Bainfall by Eaingauge Obseiv at Sea Edmbuigh 1898 

3) In grösserem Massstabe und wesentlich, verbessert noohmals veioffentliobt inE Loomis ,, Conti ibutions 
to Meteorology“ Chapter III Kevised Edition Ne-whaven 1889 Plate XXS.ni Begenkarten für einzelne 
Länder sind dagegen schon öfter hergestellt worden Hinweise darauf finden sieh später 
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Erde zu entwerfen, aber mit Beschränkung auf eine Darstellung von bloss 6 Stufen 
der Eegenmengen. Dadurch wird die Willkür in der Abgrenzung der Regenge- 
biete eingeschränkt und gewinnt das Bild mehr wissenschaftliche Präzision und 
zugleich an Übersichtlichkeit. Die neue Regenkarte Supans, die diesem Buche 
beigegeben ist, wollen wir auch unserer kurzen Erörterung über die allgemeine 
Verteilung der Niederschlagsmengen zu Grunde legen. 

Die allgemeinsten Züge der Regen Verteilung auf der Erdoberfläche werden 
durch die allgemeine Zirkulation der Atmosphäre bedingt. 

In den Tropengürteln, wo die aufsteigende Bewegung der Luft am lebhaftesten 
ist und im grössten Masse stattflndet, wo die Luft zugleich am wasserdampf- 
reichsten ist, infolge der hohen Temperatur und der grossen Ausdehnung der 
warmen Meere, sind auch die Niederschlagsmengen im Durchschnitt am grössten. 
An der Grenze der Tropen und in den subtropischen Breiten dagegen, wo die in 
der inneren Tropenzone aufgestiegene Luft wieder zur Erdoberfläche sich herabsenkt, 
fällt durchschnittlich am wenig.sten Regen, ja es giebt dort grosse Gebiete, wo 
regelmässige Niederschläge ganz fehlen-, die grossen Steppen und Wüstengürtel ge- 
hören in beiden Hemisphären hauptsächlich diesen Breiten an. In den darauf 
folgenden höheren Breiten bedingen, wie schon vorhin erörtert worden ist, die zahl- 
reichen grösseren und kleineren atmosphärischen Wirbel häufige mehr oder minder 
reichliche Niederschläge, und die jährliche Niederschlagsmenge nimmt deshalb zu, 
um in noch höheren Breiten, gegen die Zirkumpolarregion hin, infolge der niedrigen 
Temperatur und geringen Kapazität der Luft für Wasserdampfaufnahme, abermals 
abzunehmen. In den Polargegenden selbst ist die Quantität der Niederschläge 
sehr gering, weil die Luft schon zu dampfarm ist, namentlich im Winter. 

Von diesen Gesichtspunkten aus wird die zonale Verteilung der Regenmengen 
verständlich. 

John Murray hat den Versuch gemacht, auf Grund der Regenkarte von 
Loomis die mittleren Regenmengen für einzelne Breitezonen abzuscliätzen. Die 
Ergebnisse, zu welchen er dabei gelangt ist, sind natürlich nur rohe Annäherungen 
an die wirkliche Regenverteilung, und sie beziehen sich nur auf die Festländer. **) 

Mittlerer Regenfall nach Breitezonen in Centimetern. 

80/70 70/60 60/50 50/40 40/30 30/20 20/10 10/Äqu. Äqu./lO 10/20 20/30 30/40 40/50 50/60 60/70 
38 40 59 61 59* 73 102 212 203 132 71* 75 . 113 112 (107) 

Die grösste Regenmenge fällt in der Aquatoriah'egion zwischen lO^nördl. und 
lO^südl. Br. Dann nimmt der Regenfall gegen die subtropischen Breiten hin ab, 
wo er ein Minimum erreicht, hierauf nimmt er wieder zu. Die südliche Halbkugel 
hat jenseits des 30. Breitegrades eine grössere Regenmenge als die nördliche, weil 
die grossen Trockengebiete der inneren Kontinentalflächen fehlen, welche auf der 
nördlichen Hemisphäre gerade um den 50. Breitegrad herum eine grosse Ausdeh- 
nung erreichen. 

Allgemeine Bemerkungen über die mehr lokalen Ursachen der Ver- 
schiedenheit der Regenverteilung. In erster Linie stammt fast der gesamte 


1) Supan, Die Verteilung der IsfiederscMiige. Pet. Geograpliisclie Mitteilungen. Ergilnzungalieft 124. 
Gotha 1898. Tafel 1, und Augustheft 1898, Tafel 13. — Buchan und lierhertson in Bartliolome-ws 
Physical Atlas. III. Meteorology. Edinburgh 1899, — A. J. Heherts on, The distribution ofR-ainfall over the 
Land, Mit 13 Begenkarteii der Erde und Diagrammen der jillirliehen Eegenperioden. London. Murray. 1901. 

2) J. Murray, On the total Rainfall on the land of tlie glohe. Scottish Geograph. Mag. Vol IIL Es 
wäre -wünsehenswert, wenn ein neuerlicher derartiger Versuch gemacht würde, jetzt auf besserer Grundlage. 
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Wasserdarnpfgelialt der Atmospliaie von den Ozeanen, die ja der Erdobciflache 
einnehmen und in den waimen Zonen noch staiker nbei wiegen Die nie xuliendcn 
Lnftstromnngen verbreiten den Wasserdampf selbst bis m das Eleiz des grössten 
der Kontinente Die wenn auch langsam vor sich gehende Diffusion des Wassoi- 
dampfes tragt dann auch noch das ihrige bei zu einei ziemlich gleiclimassigen 
Verteilung des Dampfgehaltes , soweit die Tempeiatur es zuhisst Indem nun 
abei der Wasserdampf über den Kontinenten sich verdichtet und als Eegen oder 
Schnee heiabfallt, weiden die benetzte Erdoberfläche und die in den Teirainver- 
tiefungen sich ansammclnden Wasserflächen eine sekundaio Quelle der Wa^sser- 
dampfziifuhr und der Niedei schlage Grossere Seen, namentlich auch eine vom 
Eegen genährte dichtere Vegetationsdecke, geben viel Wasscrdainpf an die Atmo- 
sphäre ab und begünstigen die Niederschlags bildung Doch zeigt jede Eogenkarte, 
wie geling relativ dei Einfluss der Seen auf die lokale Steigciung dei Niedoi- 
schlage ist Die starken Sommeriegen des Innern von Russland und stdbst noch 
von Westsibinen stammen von den Wasserdampfmengen her, welclie die dann voi- 
herischendeii West- und NW-Winde vom Atlantischen Ozean und vorn Noidineore her 
landeinwärts tragen, wo sie in den fortw ändernden Cykloncn als Landiegeu oder 
in lokalen aufsteigenden Lufthewegungen als Gewitterregen kondeusiort weiden 
Der benetzte Boden liefert dann wiedei Wassei dampf, und so kann dieselbe 
vom Ozean gelieferte Dampfmenge mehrmals in den veitikalen Kreis- 
lauf eintreten und Niederschlage liefern Da ahoi im Winter uboi den 
Kontinenten der höheren Breiten die niedrige Temperatiii den Wassergehalt der 
Atmosphäre auf einen minimalen Betrag hei absetzt, kann die Hanptquello dci Sommer- 
regen wieder nur der vom Ozean herbei gefühlte Wassei dampf sein Demi auch 
die (gelingen) Schueemengen des Winters werden durch die (Jykloneu von den 
Meeien herheigebracht Die tiopischen Regen nach monatclangei Dürre im Innern 
dei Kontinente können auch nur von ozeanischen Wassei dampf gespeist worden. 
Welche Wassei dampfmengen die Seewinde weit landeinwärts mit sich fhhreii, 
sehen wii in den oft mehrtägigen Landregen Mittelem opas bei Noid Westwinden, 
die zu giossen Übeiscbwemmungen Veianlassung geben können, wo doch die 
lokale Veidunstung bei dampfgesattigter Luft (bei relativ niedriger T(mipoiaiur) 
Unterdrückt ist 

Deshalb finden wir, dass im allgemeinen die Niedei sclilagsmengen von den Küsten 
gegen das Innere der Festländer abnehmen Die grossen Kontinente sind nament- 
lich dort, wo Gebirge dem regenbringenden Winde vom Meere her in den Weg 
treten, niederschlagsarm bis zum Wustencharakter, wie im Innern von Asien, von 


1) Sapaa und Brüclnor haben m lotztei Zeit auf die gewülinliclio TJiiteisobatzini}? doi lakalnn Ver- 
dunstung hmgewiesen und gezeigt, dass auch die Verdunstung von den Landflilclioii oiiio aelii oilioblioho 
Rolle hei der Entstehung der Sommei regen spielt E Bruckner, Die Ilerlcunft dos Regens VXI Intoiiiationalor 
Geographen-Kongress Berlin 1899 Geogr Zeitschi 1900 S 89 Supan, 1 c Doi Hinweis auf die lokalen 
Quellen der Wasser dampf zufuhr, naraentlieh auf die Vegetationsdeeken als sololiei, ist sehr boathtonswoit 

Durch die Elusse soll nur etwa Vi dei Niederschlagsmenge dei Landflächeii dem Moeio zugeffthrt worden 
Es mnss also ein grosser Teil der Niederschlagsmenge vom Lande selbst stammen, d h wu messen diosolbo ui- 
sprnnglich vom Meere zugeführte Wassermenge in unseren Regenmessern mehrmals sie wird mobimals kon- 
densiert und verdunstet immei wieder Ohige Aufstellung der Grosse dei Abfluasmengen dürfte aber doch noch 
etwas fraglich sein Zu beachten ist, dass (in ‘Westsibinen z B) im Winter die Atmosphäre bis auf einen 
totalen Wassergehalt von 1— 2 kg (= 1 — 2mm Niederschlag) anstrocknet, und dass dann dort in den Monaten 
mit Temperaturen unter Null fast ein Drittel der gesamten Niederschlagsmenge fällt (9—12 cm etiva), die doch 
zumeist vom Meere stammen muss, hei so grosser Kälte Es ist dann oben wärmoi als unten Im Sommer wncl 
jedenfalls noch mehr Wasserdampf vom Ozean zugefhhrt Wenn man also % der Niederachlagsmoiige der Wassor- 
dampfzufuhr zuschreiht, so scheint uns dies eher eine niedrige Schatzung 
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Nordamerika auf der Leeseite der Rocky Mountains etc.^) Dort, wo Gebirge schon 
an den Küsten einen Wall gegen das Eindringen der feuchten Seeluft bilden, 
treten auch die regenarmen oder regenlosen Gebiete ganz nahe an die See heran, 
wie z. B. in Australien, dessen Ostseite sehr reiche Niederschläge hat, während die 
Ebenen auf der Leeseite der Küstengebirge ganz tropken sind. 

Dabei ist sehr zu beachten, dass die Gebirge im Winter, namentlich in den 
kalten Wintern der höheren Breiten, für die Zufuhr des Wasserdanipfes vom Meere her 
eine viel wirksamere Schranke bilden als im Sommer. Das Land auf der Leeseite 
eines Gebirges ist daher im Winter relativ und auch absolut trockener als im 
Sommer. Wegen der höheren Temperatur, mit der die Seewinde dann dampf- 
gesättigt das Gebirge überschreiten können, führen sie dem Lande 'hinter demselben 
(je nach der Höhe des Gebirges mehr oder weniger) reichlich Wasserdampf zu 
und gestatten dort ergiebige Sommerregen. Wahrend dergestalt im Somnler an den 
Luvküsten der Regenfall abnimmt, weil das Kondensationsniveau jetzt höher liegt, 
nimmt er auf deren Leeseite zu, und die Unterschiede des Regenfalles gleichen sich 
deshalb mehr oder weniger aus. 

Nach diesen Vorbemerkungen können wir die allgemeinen Züge der Ver- 
teilung der Niederschlagsmengen auf den Kontinenten kurz in Betracht ziehen. 

Wir bemerken zunächst, dass in den Tropen die Ostseiten der Kontinente und 
Inseln im allgemeinen am regenreichsten sind. Es sind die von den vorhen sehenden 
Ostwinden, den Passaten, direkt von dem Meere herbeigebrachten Wasserdampfmengen, 
welche hier reichlich kondensiert werden, namentlich wenn die Küsten landeinwärts 
ansteigen. An den Ostküsten von Asien und von Nordamerika setzt sich der 
reichliche Regenfall noch in die gemässigten Breiten hinauf fort bis zum und über 
den 40. Grad nördl. Br., weil daselbst im Sommer Seewinde mit mehr oder weniger 
ausgesprochenem Monsuncharakter einsetzen. Dasselbe ist der Pall an den Ostküsten 
von Australien, Südafrika und Südamerika. Die Westküsten sind dagegen unter 
gleichen Breiten viel regenärmer. 

Das Verhältnis kehrt sich aber geradezu um in den höheren Breiten, wo 
polwärts von 40^ die Westwinde vorzuherrschen beginnen. Am auffallendsten und 
geradezu typisch zeigt sich das in Südamerika. Die Westküsten worden auf beiden 
Hemisphären über 40^ Breite hinaus sehr regenreich, wie die Regenkarte dies für 
Nordwesteuropa und Amerika, für Südamerika und Neuseeland deutlich zeigt. Es 
fallen da an den Küsten grosse Regenmengen, welche örtlich jene der Tropenzone 
erreichen. 

Die stärksten Regen fallen überall dort, wo längere Zeit hindurch konstant 
wehenden Winden, die über ein warmes Meer herkommen, Landerhebungen in den 
Weg treten. 

Auf den .Kontinenten der mittleren und höheren Breiten fallen reichliche Regen 
auch über einem flachen Lande dort, wo sich am häufigsten die grossen atmo- 
sphärischen Wirbel einstellen, also längs der sogenannten Zugstrassen derselben-, 
namentlich jener, welche am meisten frequentiert werden. Beispiele dafür bietet 
Nordamerika in der Gegend der kanadischen Seen, Dänemark und das südliche 
Schweden, auch die ungarische Niederung, die trotz ihrer kontinentalen Lage und 
ihrer fast allseitigen Bergumrahmung durchschnittlich mehr Regen empfängt als die 
Niederungen von Mähren und Böhmen, obgleich dieselben dem Atlantischen Ozean 

1} Sehr schön zeigt sick die Abkängiglceit reickliclier Niederschläge von der Nähe eines warmen Meeres 
an dem Verlauf der Isohyeten in Nordamerika, wo sie vom mexikanischen Q-olfe gegen das Innere des Landes 
ziingonformig Vordringen und so auf ihren Ursprung hinweisen. (Eegenkarto von Schott, etc. s. S. 360.) 
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viel naher liegen Es fuhrt aber über Ungarn eine ziemlich stark von atmo- 
sphärischen Wiibeln besuchte Zugstiasse, die vom Mittelmcere und der Adria über 
Ungarn nach Polen vei lauft Dagegen bleiben Mahien und Böhmen schon ziem- 
lich weit abseits von den atlantischen Zugstrassen, die ubei England und Danemaik 
in die Ostsee fuhien 

Ubeiall abei steigert sich die Niedei schlagsmenge an den Abhangen der Ge- 
birge, infolge der doit häufig stattfindenden aufsteigenden Bewegung der Luft 
und der damit verbundenen Abkühlung dei selben, die zur Veidichtung des Wasser- 
dampfes fuhit Jede speziellere Regenkarte eines Landes gewinnt daher eine giosse 
Ähnlichkeit mit einer Holienschiclitenkaite desselben. 

Beispiele für die giossteii Jalirehinengen des Regenfalles 

Eiiiopa Westku&tß des mittleien Noiwegoii Domsten 195, Floio 194, Boigoii 185cm. 
Westküste von Schottland G-lencoe (IGOm) 324 cm Bon Nevis (1343 m) 380 em Noidwest- 
kuste Englan cls Secnbeznk von Cumbeiland, Styelicad Pass (490m) 431cm Seatllv^alto(129m)343cm. 
Portug^al ISoiia da Estiella'^) (m 1440 m) 297 cm Dies waien lange Zeit hiiiduich die giossten 
bekannten Eegemnengen in Euiopa Abei die ncueien Kegennieb&ungen im Ilmteigiund dei Bucht 
von Cattaio in dei Kiivosyc haben ganz unerwaitet giossc Regenmengen cigebeii ^ (Jikvice 
(1050 m) fallen (11 Jaliie 1888 — 1898; 433 cni, so viel ca wie am Btyehead-Pass (doit laiigeie Beobach- 
tungfeieibe’) , aut dei Südseite des Kramei Schiiecbergs, iii Hermsbmg, tallcn auch 319 cm (1887 — 1898) 
Bies sind die giossteii bekannteii Kegerimengen in dei ganzen iioidliehen gemässigten Zone und die- 
selben wuideii selbst in den Tiopen als gioss angesehen weiden 

Noidameiika Die grösste bekannte Itegcnmcnge bat Neali Bay an dei Euca-Stiasse 
(Nordwestkuste) mit 279 cm, Sitka (Neu -Archangelsk, Alaska) hat 207 cm 

In Mittelamerika an clei atlantischen Küste in Guatemala, Nicaiagua, (Jostanca kommen 
örtlich sein grosse Kegenmengoii voi, bis zu 058 cm (Gieytown, Nicaiagua), aboi noch liegen keine 
langjährigen Messungen daiubei voi Desgleichen kommen mWestmdien oitlich Kegenmengoii von 
300 bis gegen 400 cm voi (Guadeloupe, Camp Jacob 3(10 cm) 

Sudameiika Von dei Ostkuste ist die giosste bekannte Menge die am Kamme der Sena 
do Mar zwischen Sautos und Sao Paulo mit 370 cm An dei Westküste hat, so weitbekannt, 
Valdivia das Mavimum mit 290 cm 

Afrika Westküste Sieira Leone 430 cm Kamerun 410 und Debundja am Sudwesttuss d('s 
Kamerun Peak 94G cm ’ (4jahiiges Mittel 1895 — 1898), die zweitgiosste bekannte liegeninenge dei Eide '*) 
Aus Ostatiika hegen von den wahischeinlieh rcgemeiclisten Oiteii noch zu kuizo K(*ihen von 
Messungen voi 

Asien Voideiasien Batum am Sdiwaizcn Meer 237cm Ostasicn Kilung (Nordkuste von 
Formosa) 358 cm 

Sudasicn Indisches Monsungebiet Hiei lallen an den Sudwesthangon dei Kustengebiige 
die grössten Eogenmengen West-Ghats Maliabalesbwai (1380 m) 683 cm BauiaG39cm Östlicher 
Himalaya Buva Fort 543 cm Khasigebiige (Assam) Chenapunji (1250 m) 1179 cm, Mittel von 
33 — 40 Jahren Dies ist die giosstc bekannte Eegemncnge dei Eide 


D Bloss 7 Jaliro, Glenaladalo (1'') ra) 271 cm 

2) Mittel von 15 Jaliren, Vciliältnis yui Riodoiscblagsmongo am Pusa, Pt William 2 U3 

®) Uber diese legenreiekate Gegend von England s Syinons, Bntisli Rainfall 1890 und 1897, mit de- 
taillierten Karten S a Met. Z 18‘)8 S 197 — Sena da Estiella h Z 1890 S 351 

D S Met Z 1899 S 329 und 189 1 S 180 Pnihei galten clio Regenmengon zu Tolmezzo mit 214 und 

zu Eaibl (222 cm) als die grössten auf dem Pestland \ün Euiopa 
5) S Met. Z 1899 S 312 

ö) Uber den Regenfall zu Clienapunji s Quarterly Met Journal Voi VIII Januar 1882 J Eliot, 
The Eainfall at Ch , mit Karte, und VolXVlI Juli 1891 Henry F Blantoid, On tho vaiiations of Bamlall 
at Ch. , mit Karte Chenapunji hegt auf einem kleinen Plateau der Kliasi Hills, das dort den hüchsteii Teil 
des Gebnges bildet Dasselbe steigt ausserordentlich steil ans den Niederungen von Cachai und Silhet auf, 
welche kaum 30m sich tiber das Meer erhöhen Der SW- Monsun hat luer eme Eichtung zwischen SSW und 
SE und weht so direkt gegen die Berge von West-Assam Dieser dampfgeshttigte Luft&trom wird hier direkt 
nach aufwärts geworfen , kühlt dabei rasch ah und lasst aut dem Plateau die ungeheuren Eegenmengen fallen 
Blanford hebt hervor, dass die Niederungen am Puss der Khasiberge zur Regenzeit fast ganz unter Wassei 
stehen, welches seicht und daher durch die Sonne stark erwärmt wird, den Monsun also ganz besonders mit Dampf 
sättigt Der Regenfall am Sudfuss der Berge ist nur 250—300 cm, die Difierenz von ca 900 cm gegen Cheria- 
punji kommt auf Rechnung der raschen Ablenkung des SW-Monsuns nach aufwärts um mehr als 1200 m Nur die 
mechanische Stöiung, welche den horizontalen Wmd rasch in einen vertikalen vei wandelt, ist die Ursache der 
ungeheuren Regenmenge auf dem Plateau der Khasi Hills, die übrigen meteorologischen Elemente zeigen dabei 
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An der Westküste von Hinterindien fallen zu Sandoway 537 cm. Im ostindischen Archipel 
haben Padang (461), Siiigkel (460), Siboga (475) und Pelantoengan (450) die grössten Regenmengen 5 
Buitenzorg bei Batavia hat 435 cm (alles 20jährige Mittel). 

Australien. Der Kontinent hat die grössten Regenmengen auf der Ostseite: Port Macquarie 
hat 165 cm, Kap Moreton 164, im Norden; Kap York 208, Port Darwin 159 cm. Neuguinea hat 
örtlich sehr grosse Regenmengen bis zu und über 400 cm. [Deutsch-Ne^uguinea: Konstantinhafen 
(10 Jahre) 307, Friedrich Wilhelm-Hafen (7 Jahre) 377, Simbang ( 4 V 2 Jahre) 460, Tami (3 Jahre) 655, 
Sattelberg (4 Jahre) 459 cm.] Auf der Südinsel von Neuseeland hat Hokitika an der Westküste 
298 cm, Bealey (ebenda) 259 cm (während an der Ostküste Christchurcli nur 58 cm hat). 

Von den Inseln des G-rossen Ozeans mögen erwähnt werden: Hawaii Vulkan Haus Kilauea 
433 cm*, Jaluit (Marshai Inseln) 449 cm*, ütu mapu Samoa 343 cm; Vuua 337 cm und Qara Walu 
(beide auf Taviuni, Fidchi-Inseln) 628 cm. 

Dies sind die grössten Eegenmengen der Erde, soweit selbe jetzt bekannt 
geworden. 

Es ist wolil zu beachten, dass diese extremen Eegenmengen fast überall auf 
einen kleinen Bezirk beschränkt bleiben, lokale Erscheinungen sind. Jene Gegend 
der Erde, welche durchschnittlich die grösste Eegenmenge empfängt, ist wohl der 
hinterindische Archipel mit dem Nordsaum von Australien und mit Neu- Guinea. 

Dagegen fehlt auf weiten Eäumen die Eegenmenge durchschnittlich ganz, oder 
beschränkt sich auf einige Centimeter im Jahre. Völlig regenlose Gebiete, in denen 
es im Laufe vieler Jahre überhaupt gar nicht regnet, giebt es aber wahrscheinlich 
doch nicht. Auch in der Sahara, an den Westküsten von Peru etc. fallen ge- 
legentlich im Laufe der Jahre einmal Eegen, die dann oft sogar ,sehr heftig sind. 
Zu den trockensten Teilen der Erde, im absoluten Sinne, gehören auch die Polar- 
gegenden, wo es vielfach nur 10 — 20 cm Niederschlag im Jahre gieht. Aber bei 
der niedrigen Temperatur und dem gefrorenen Boden wird trotzdem dabei kein 
Mangel an Feuchtigkeit bemerkbar. Dieselbe Niederschlagsmenge hat eine ausser- 
ordentlich verschiedene Bedeutung je nach dem Klimagebiet. 

Auf eine Darstellung der Verteilung der Niederschläge über die einzelnen 
Teile der Erde kann hier nicht eingegangen werden. Als Ersatz dafür folgt in 
einer Anmerkung ein Hinweis auf die wichtigsten neueren Publikationen, wo dar- 
über Belehrung eingcholt werden kann.^) 


kemerlei Störung. Während der Zeit der heftigsten liegen erleidet der Luftdruck zu Chen'apunji fast keine Ände- 
rung, er steigt datei eher im ganzen etwas. Der tägliche Gang des Barometers verläuft wie in der Niederung^. 
Der meiste Regen fällt hei Nacht, ca. zweimal so viel als bei Tag. 

Die Angaben ilher den Eegenfall zu Cherrapnnji variieren sehr, weil, abgesehen von der Verschiedenheit 
der Jahrgänge, derselbe auch örtlich auf dem Platean sehr verschieden ist, also mit dem Aufstellungsort des 
Regenmessers sich ändert. Das Mittel für die alte Station nahe dem Ostrand des Plateaus ist etwa 1290 cm, ca. 
5 Proz. grösser als bei den Häusern in ea. 3 Purlongs Entfernung. A.n der Missionsstation, 1.6 km nordwest- 
lich, ist sie um 178 cm kleiner, und auf der Südseite gegen den Mauamai-Ahsturz ist sie wahrscheinlich erheb- 
lich grösser, und kann vielleicht in nassen Jahren auf 1500 cm ansteigon. 

Die Monatsmittel des Regenfalles sind (nach India Weathor Review. 1896 Summary. S. 689): 

Cherrapnnji. Regenfall in Centimeter. 



Jan. 

Fehr. März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

August 

Sept. 

Okt. Nov. 

Dez. 

Jahr 

Centimeter 

2 

5 26 

82 

130 

274 

291 

198 

133 

33 

4 

1 

1179 

Pro Mille 

2 

5 22 

70 

110 

233 

247 

168 

111 

28 

4 

1 

1000 


Von Juni bis August fallen 65 Proz. der jährlieheu Regenmenge und von Mai bis September 87 Proz. Die 
grösste Jahressumme (1871—1888) war 1402 cm (1878), die kleinste 719 (1873). Die grösste Monatssumme (zwischen. 
1851—1888, 29 Jahre) hatte der Juli 1865 mit 529 cm. — Zu Dehundja (Kamerun), wo die zweitgrössta bekannte 
Regenmenge fällt, verteilt sich dieselbe viel gleichmässiger über das Jahr, auf die drei regenreichsten Monate 
kommen nur 41 Proz. 

1) Die wichtigsten Monographien mit Karten über die Niederscblagsverhältnisse verschiedener 
Länder sind: 

Russisches Reich; Wild, Regenverhältnisse des russischen Reiches. Rep. f. Met. Supplenaenthand V. 
Potorsbnrg 1887, mit Atlas. — Rykatchew, Meteorologischer Atlas des russischen Reiches. 1900. 
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Dagegen kann von einer kuizen ubeisiclitliclien Zusammenstellung der giossten 
Eegenmengen, die an einem Tage m kuizeier Zeit fallen können, wegen ihrei 
liolien praktischen Bedeutung sowie auch ihr^s wissenschaftlichen Interesses halber 
nicht abgesehen weiden 

Seliweden H E Ilamteig, Om Skogaines pa Svenges Klimat IV Nederboid Med 

19 Plaaseher V Snoticke Med 12 Planselior Stoclcliolm 189() 

Nüi wegen Met Institut Nedbor lagtagelsor i Norgo Seit Juli 1895 Mit Isoliyotoii 
Belgien A Lanoastei, La pluie on Belgiquo Biuxelles 1894 Carte phniomdtiniuo de la BelgK^ue 
Deutsebland H Töpfer, XJntersucbungon ubei die Rogenverteilung DeutsLlihiiids Gurlit^ 1884, mit 
Eegenkarte von Doutscliland — van Böbber, Eegentafoln von Deutschland Kaiserslautern 1873 — Dei 
Oderstiom D Boimer, Berlin 1896 DorElbstroni Berlin 1898 Memel, Progol un d Weichsolstrom 
Berlin 1900 Grosse Weite lieiausgegebon von dei luoussischen Eosieiung Enthalten moteoiologische 
Tabellen Tenipouitur- und Niedei Schlags vorhaltmsMO ira Detail beaiboitot, sowie viei giosso Regonlvarten, von 
Piüf Dr Yiktoi Kr eins er — G Hollnianti, Eogentarto von Schlesien Berlin 1899 — Dei selbe Eegenlcarte 
von Ostpreussen — Eegenlcarte von Posen und Wostprouasen Berlin 1900 — Molden hau er, Die geogra- 
phische Verteilung dei Niederschlage im noidwebtliohon Deutschland, und J Partsch, Eogonlvaite Schlesiens 
Stuttgart, Engelhüin Poischungen zur deutschen Landeskunde B IX lieft 4 u 5 — Schul/, Die jähr- 
lichen Niederschlagsmongon Thuiingons und des Har/es Halle a S 1898, mit Kat te — P Polis, Niedeisehlags- 
veihältnisae dei Eheinprovinz Mit Karte Stuttgart 1899 Forschungen etc B XII lieft 1 — Enb o-l , Niedei- 
schlagsverhältnisse in Ober-EKass Mit Kai te Stnttgait 1895 — J Ziegler Rogonkaite der Umgebung von 
Fiankfurt a M Fiaukfmt a M 1886 — Scliieibei, Klima dos Ivunigioichos Sachsen 11 Teil Chemiut/ 
1893 — Sieb Olt, Die Niodersehlagsverhallnidse dos Grossliei/ogturas Baden Mit Regenkaito ivarlsiuho 1885 
Neue verbesserte Au'-gabe von Seht ult heiss Karlsruhe 1900 Mit Kalten 

östorreich-XJng’arn Sonclar, Eogeukarte der Östeireicli-Ungaiisclioii Monaichio Wien, Holzel — 
Studnioka, Giuiul/ügo oinoi Ilyetogiaphie des Königreiches BuhniPii Prag 1887 — Vasa Euvarac und 
Penck, Abfluss- und Niedoischlagsvoihältnisse von Böhmen Wien, Ilol/el 1896 — Oskar Raum, R*geiüall 
111 Ungarn Mit Eegeukarte Magyansch — J Hann, Regonverhältnisse von Üstoiioich-Uiigain Sit/ungs- 
beiiolite der Wienei Akademie B LXXX u LXXXI Okt 1879 und Jan 1880 — Ballil, Kogonkaite von Bos- 
nien und der Herzegowina 

Rumänien Ilepites, Annalen der Rumänischen Akademie Ser II B XVIIl Bukarest 1896 — 
Albuin ClmiatolügKiue de Eoumanie 1900 (T XXIV, Isohyoton), Rdgimo pluviometruiuo de R Bucaiest 1900 
Italien E Millosovieh, Sulla Distribuziono della Pioggia in Italia Annali della Met T I 1881 
Eoma 1882 Appoiidice Parti 1883 Roma 1884 

Schweiz R Billwiller, Carte pluviomdtiique de la Suisse 1864 — 1893 Arcluvos dos Sciences Jan- 
vier 1897 Genövo 

Frankl eich und Pyr onä enhalbinsel A Angot, Regime de la Peninsule Ibdiique — Regime des 
pluis de TEurope Oocidentalo Beide Abhandlungen mit Eogonkarten für die Monate und Jahreszeiten, Dia- 
gramme etc Annales du Bureau Central M4t de France 1893 Paiis 1895 Tome I — G Hellmann, Die 
Eegenverhaltnisse der iberischen Halbinsel Zeitschrift für Erdkunde B XXIII Berlin 1888 

Die Eigebnisse der Eogenmessungon in Frankieich hatRaulin in vielen Abhandlungen gesammelt, des- 
gleichen auch jene in Algerien, und den lianzosischon Kolonien 

Grosshritanien Rainfall Tables of the British Isles 1866 — 1880 Met Council Nr 47 London 1883 — 
1866—1890 Met Council Nr 114 London 1897 — A Buehan, The monthly and Annual Ramfall of Scot- 
land 1866—1890 Mit 13 Kalten Journ Scottish Mot Soc III Sei Yol X Nr X— XII Edinburgh 1896 

Nordamerika, Vereinigte Staaten Charles A Schott, Tables and Results of Precipitation in tlio 
United States Second Ed Washington 3 881 Smith Oentr 353 MH Regenkarten Noch immer unuboitioden, 
was gründliche, streng wissenschaftliche Bearbeitung des Materials anbelangt Enthält auch Regenmessungen in 
Mexiko, Westmdion, Mittel- und Südamerika — MarkW Harrington, Eainfall and snow of the U S com- 
piled to the End of 1891 Weather ßuieau Bull G Washington 1894 Mit Atlas — A Henry, Ramfall of 
the U S Weather Bureau Bull D Washington 1897 Mit Karten Diese Arbeiten basieron nur auf dem 
neueren Material seit 1871 — Dunwoody, Chaits shoiMng the Normal Monthly Ramfall in tlie U States Chief 
Signal Office Washington 1889 — Ausserdem zahlieiche Monographien über einzelne Staaten in amtlichen Be- 
richten an den Senat 

Maxwell Hall, Eainfall of Jamaika, thirteen Maps showing the average rainfall London 1891 In- 
stitute of Jamaika 

A Buehan, Ramfall of South Africa 1885 — 1894 Mit Kaiten Cape Town 1897 

Heniy F Blanford, The Ramfall of India Indian Met Memoiis Vol III Umfassende Monogiaphie 
mit 18 Tafeln, ausserdem einer grossen Regenkarte von Indien 
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VI. Maxima des ßegenfalles in kürzerer Zeit. 

Platzregen. VT olkenbrüche. 

Wegen ihres grossen praktischen Interesses werden ziemlich allgemein neben den 
Monat ssnmmen des Eegenfalles auch die grössten Mengen angegeben, die in dein 
betreffenden Monate binnen 24 Stunden gefallen sind, also die Tagesmaxima des 
Niederschlages. Da dieselben nur selten den Registrierungen, zumeist bloss den ein- 
maligen täglichen Eegenmessungen, entnommen werden können, sind diese Daten 
vielfach nicht die wahren grössten Eegensummen für 24 Stunden, sondern bloss 
die des Tages, welcher der Messung vorausgegangen ist Sie sind also stets eher 
zu klein als zu gross. 

Weil die grössten Eegenmengen in kürzerer Zeit auch wissenschaftliches Inter- 
esse haben, indem sie auf die Entstehung dieser Hegen selbst manches Streiflicht 
werfen, ist es wünschenswert, dass wenigstens das absolut grösste Tagesmaximum 
des Jahres in die Zusammenstellung der Ergebnisse der meteorologischen Beobach- 
tungen aufgenommen, und bei Ableitung von mittleren Ergebnissen, auch das 
mittlere Tagesmaximum des Niederschlages berechnet werde. 

Von noch grösserem praktischen und wissenschaftlichen Interesse sind die 
Eegenmengen, die innerhalb kürzerer Zeit fallen, also die Intensität der einzelnen 
starken Regen, die ja meist nur kurze Zeit andauern. Man misst nach jedem 
starken Regen die Eegenhöhe, die derselbe geliefert hat und notiert dazu die Dauer 
des Eegens. Die registrierenden Regenmesser überheben den Beobachter jetzt schon 
vielfach dieser Mühe. Man kann den kontinuierlichen Aufzeichnungen für jeden 
Zeitabschnitt die auf denselben entfallende Regenmenge entnehmen.^) 

Starke Regenfälle von kurzer Dauer nennt man gewöhnlich Platzregen, 
solche von ganz aussergewöhnlicher Intensität Wolkenbrüche (cloud hurst). 

Riggenbach definiert den Platzregen als einen Niederschlag von wenigstens 
5 Minuten Dauer und einer Intensität von mindestens 20 mm pro Stunde. Wenn 
50 mm oder mehr in einer halben Stunde fallen, so spricht man meist schon von 
einem Wolkenbruch. 

Die Platzregen sind häufig von Gewittern begleitet, sie werden sogar geradezu 
„als stille Gewitter‘‘ bezeichnet, selbst wenn merkbare elektrische Erscheinungen 
fehlen. Goodman fand, dass in Pawlowsk (bei Petersburg) von 109 Platzregen 64 
mit Gewittern verbunden waren. 

Die Platzregen fallen in unseren Breiten im Sommerhalhjalir, ja zumeist im 
Sommer selbst, und in Bezug auf die Tageszeit sind sie nachmittags am häufigsten. 
Lancaster giebt folgende Statistik der Platzregen von 9 Jaliren zu Brüssel 
(starke Regen, die weniger als 2 Stunden dauerten): 


Eegenmenge 5 — 10 10 — 15 

Häufigkeit 'fi? lo 


15 — 20 20 — 25 25 — 30 mm 

3 4 1 

3 4 1 


Nach Riggenbach verteilten sich zu Basel 53 Platzregen von 9 Jahren 
(1888 — 1896) in folgender Weise auf die Monate: 


1) Mau nimmt für jedes Jalir die grösste Tagessummo lieraus und "bildet ans diesen Jaliresmaximis 
das Mittel. 

2) Die amerikanisclie MontMy Weatlier Review enthält seit einiger Zeit für jeden Monat die grössten 
Regenmengen, die an jeder Station in 5, 10, 15, 20 .... 60, 80, 100 und 120 Minuten gefallen sind, ausserdem 
von zahlreichen Stationen ohne Registrierapparate die grössten Tagesmengen, und wo möglich auch Stnnden- 
mengen etc. 
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JVLiisj Apiil Ätai Juni Juh August Scptembei Jaln 
Häufigkeit 1 2 4 Ifi H 9 53 

Auf die Zeit von 1—7^^ nachmittags entfielen 32 Platziegen, von abends bis 
morgens 11, dagegen nui 4 auf die folgenden 6 Stunden bis 7^ morgens und 
G auf 7^'a bis’ 1^^ nachmittags 60 Proz aller Platzregen ereignen sich nachmittags 

von 1 7^, und 87 Pioz entfallen auf die Monate Juni bis September^) 

In mehieren Meinen Tabellen findet man nachfolgend die grössten Tages - 
mengen des Niedei Schlages an verschiedenen Teilen der Eide zusammengestellt, 
sowie auch Angaben ubei die giossten Kcgenraengen, die in kuizei Zeit 
fallen können^) Selbstvoistcindhch ist eine Auswahl aus den vorliegenden Angaben 
getiofien worden und konnte eine Yollstandigkeii nach kemei Eichtung hm ango- 
stiebt weiden Die znsammengestellten Daten sollen nur zur Oiientieiung dienen 
über die grössten täglichen, stündlichen und minütlichen Regenmengen 

Die absolut grössten Tagesmengen des Regenfalles treten auf an den Abhangen 
und in der Nahe von G-ebirgen infolge gezwungenen Aufsteigens dei Luft, oder, 
wo sie in Niedeiungen verkommen, als Polge eines mehr oder minder stationären 
seichten Barometerminimums, welchem feuchte Luft zustiomt und dabei anf- 
steigt Diese Regen sind andauernd, die giosse Regenmenge ist eine Polge der 
langen Dauer, nicht einer besonderen Intensität des Regenfalles Die ungeheure 
Tagesmengc des 14 Juni 1876 zu Oheriapunji m den Khasibeigen (Assam) von 
1036 mm, gleich der doppelten Jahresmenge des Regens manchei Oite in Mittel- 
europa, die 902 mm, die auf der Kii Halbinsel in Japan wahrend eines ziemlich 
stationären Taitnns zu Tanabe am 19 August 1889 [m 40 Stunden sogar 1270 mm) 
gefallen sind und ähnliche Mengen, wie sie an der Ostkuste von Australien hei 
stürmischen Winden vom Mecie hei fallen können, sind das Ergebnis des laschen 
und andaiieindcn Aufsteigens fcuchtei waimer Luft und deicn Abkühlung ^) 

Eine Regenmenge selbst von 1000 mm im Tage entspiiclit bei glei chm aasigem 
Regenfall nur einer stündlichen Monge von ca 42rnm, die, wie sich zeigen wird, von 
einzelnen Regengüssen auch m Mittelem opa vielfach schon weit iibeitiofien worden ist ^) 
Das charakteristische dieser Regen des gezwungenen Aufsteigens dei Luft an Gebirgs- 
hkngen ist abei eben ihie Gleichmaasigkcit Die Tagesmaxima von 323 mm zu 
Crkvice, im Hinteilaiid von Dalmatien, von 345 mm zu Reuwieso im Riesengebirge 
sind gleicher Entstehung, dort veranlasst duich Sudsturme, die in einem Gebirgs- 
kessel konzentiieit aufsteigeii müssen, hiei durch andauernde, feuchte, stürmische 
Nordwestwinde, die duich anhaltend hohen Druck im Westen und Nordwesten 
und niedrigen Luftdruck im Osten oder Sudosteii hervorgerufen weiden Unter 


1) A Biggo Jil3acli, Erge'bni&se Tjiilingei NiodGrsclilagsbeo'baclitungon m Basel KailsiiiliQ 1898 

2) Die Frage, ,,^*18 ist ein excessmr Begonfall“ ? beantwortet Symons, der in allem, was die Begeu- 
verliältiiisse aiibelangt, die grösste Autorität lui England wai, mittelst folgender kleiner Tabelle (ßritisk Bain- 
fall 1898) 

Danei 15 30 45 Minuten 1 Stunde 2 Stunden 

Regenmenge in Millinietei 

Gewölinlicli vorkomraend 8 13 17 19 25 

Ausserordentlicli 1*^ 32 41 44 51 

Was zwiseben hegt, ist sclion ein sehr bemerkenswerter Regenfall Diese Scliwellonwerto fiir exoessivo 
Begenfalle kann man aneh, für Mitteleuropa gelten lassen 

8) Lelnreicli ist in dieser Be/:iebung die Daistellung von Knipping in Met Z 1890 S 281 

Von dem Eegenfall zu Ckerrapunji lesen wir z B Dei stäikste Begenfall im Jahre 1869 ereignete 
sich in der Nacht vom 28 zum 29 Septembei und begann um 8 h abends, 17 5'^ (415 mm) fielen bis 9h morgens, 
also stündlich 34 mm Heftige Gewitter um Ih und dann wieder zwischen 3h und 4h morgens, mit lebhaften, 
fortwählenden Blitzen (Quart Journ B Met Soc Jan 1882 S 53) 
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ganz gleichen Verhältnissen fallen auch die grossen und verbreiteten Tagesmaxima 
des Niederschlages auf der Nordseite der Ostalpen, zuweilen von Bayern bis 
Niederösterreich. Die stündliche Intensität dieser Niederschläge ist meist gar nicht 
erheblich gross. In den Tropen fallen gelegentlich sehr grosse Tagesmengen bei 
Wirbelstürnien (in Bengalen, auf Mauritius, auf den Antillen etc.). Die hohen Tages- 
maxima von Wien z. B. (siehe später) sind stets am Westrand eines Barometer- 
minimums über Ungarn aufgetreten. Die stündliche Intensität derselben war gering, 
10 — 13^/2 mm im Maximum (Tagessumme 139 mm, 15. Mai 1885). 

Die absoluten und mittleren Tagesmaxima des Begenfalles sind durchaus nicht 
der mittleren Eegenmenge eines Ortes proportional, sie nehmen viel langsamer zu 
als letztere und sind deshalb an trockenen Orten relativ viel grösser als an nassen. 
Ja nicht selten übertreffen die grössten Tagesmengen von Orten mit kleinen Begen- 
mengen jene an Orten mit grossem Begenfall.^) Das zeigen z. B. die folgenden 
dem Werke von Wild über den Eegenfall in Russland entnommenen absoluten 
und mittleren Tagesmaxima des Regenfalles: 


Mittlere Regenmengen im Verhältnis zum Tagesminimum des Regens. 


Ort 1 

Ssot.schi 

j Baku j 

Nertschinsk 

j Peking 

Sitka 

Mittlere Regenmenge 

2068 1 

253 

412 

624 

2154 mm 

Absolut. Tagesmaximum 

186 1 

102 

154 

251 

110 mm 

In Prozenten 

9 1 

40 

37 

40 

5 

Mittleres Maximum 

124 1 

35 

44 1 

lOO 

— 

In Prozenten 

6 

14 

11 

16 

— 


In Ssotschi und Sitka, wo die Jahresmenge des Regens 200 cm überschreitet, 
erreicht das grösste Tagesmaximum nur 9 und 5 Proz. derselben, erreicht dagegen 
an den regenarmen Orten im Inlande 40 Proz. und das Tagesmaximum von Peking 
mit 62 cm Regenfall ist höher als das der früher genannten Orte mit mehr als 
200 cm. 

In dem so regenreichen nialayischen Archipel sind die absoluten Tagesmaxima 
des Regenfalles von 15 Jahren zu Biiitenzorg und Padang 190 und 247 mm-, in 
Prozenten der mittleren Jahresmengen (443 cm und 458 cm) bloss 4 und 5 Proz., 
die mittleren Maxima 132 und 194 mm entsprechen gar nur 3 und 4 Proz. derselben.^) 

Das vonWien (139mm) beträgt 22^2 Droz. der mittleren Regenmenge (618), 

jenes von (:iT7 , :' 2 . .\ijgi.st 1891) nur 12.5 Proz. derselben (2216 m). Das absolute Tages- 

maximum von Soatliwaitc ‘n T^nglrnl und von England überhaupt (204 mm) beträgt kaum 6 Proz. des 
Jahresmittels (348 cm), v.-g-g-u «ib- Tagesmaxima der trockenen Gegenden Englands IG — 18 Proz. 
der Jahresinengc erreichen. So lieferte z. B. zu Angerton (North umberland) ein Gewitterregen am 
1 . September 1898 innerhalb B Stunden 170 mm, das ist 2 IV 2 Proz. der mittleren Regenmenge (79 cm). 
Das Mittel der absoluten Jahresextreine (1865 — 1885) für England ist 133 mm oder 6^2 Proz. der Jahres- 
meiige. Nasse Jahre geben kleine r*rozentzahlen, trockene grosso Der mittlere Prozentsatz der 
grössten Tagessumme (1875 — 1894) ist für London mit 64 cm Jabresmenge 5.8 Proz., für Worcestcr mit 
74 cm 4.3 Proz. und für Seathwaite mit 343 cm 3.2 Proz.'^) 

Excessive Regenfulle treten gelegentlich gerade in trockenen und selbst in 
den trockensten Gegenden auf. So in Oberindien, im Innern von Australien, in 

Für England zeigen dies am hesten die Tabellen, über die grösatoii Tagesmeiigen, die Symons in 
jedem Jahrgang von Britisb Rainfall mitteilt. 

3) S. auch Woeilcof, Eegeiiverbältnisse des malayisclien Archipels. Met. Z. 1885. April-, Juni- and 
Julibeft, Tabelle I. 

3) Symons, Britisb Rainfall. 1895. S. 40, auch Met. Z. 1899. S. 2G. Es wäre wünschenswert, dass 
die VerhUltniszahlen der absoluten und der mittleren Tagesmaxima des Eegenfalles zum Jahresmittel für viele 
Orte mit verschiedonen B^egenmengen und in verschiedenen Kliniagebieten abgeleitet würden. 


364 


Platziegen, Wolkenbiuche 


den trockenen Gegenden im Westen und Sud westen der Vereinigten Staaten Zu 
Hydeiabad^ wo der mittleie Eegenfall des Jahres nur 203 mm ist, helen am 
6 August 1865 260 mm und vom 5 bis 7. August 392 mm Zu Dorbajee fielen 
vom 4 bis 6 August 1866 914 mm (am 4 508 und am 5 355 mm), im ganzen 
Jahr abei nui 1134 mm 

Im Innein von Neu- Sudwales fallen an Oiten, wo dei mittleie Eegenfall 
40 cm betragt, öfter 100 mm an einem Tage, ja zuweilen bis dei Jalires- 
menge In den Vei einigten Staaten sind geiadc die Gebirgs- und Wuslengeg enden 
des Westens zwischen den Sierras und den Eocky Mountains der hauptsächlichste 
Schauplatz fuichtbaier Wolkenbiuclie 

GioSöte Ee gen mengen an einem Tage Einige Beispiele datur sind 

1 Tiopen und Subtropen Cliei iapuii]i, 14 Juni 1876, 1036 mm (vom 12 bis 16 Juni in 

5 Tagen fielen 2898 mmj Purneab, Nordbeiigalen, 13 September 1879, 889mm (am 18 September 1880 
fielen an 3 Oiten m den NoidT\estpiovinzen 724, 772 und 823 mm) Nedunkeni (Ceylon), 15 De- 
zembei 1897, 807 mm Madras, 523mm am 21 Oktobei 1846 Bombay, 40() am 18 Juni 1886 
Calcutta, 305mm am 1 Mai 1835 Hongkong, 29 bis 30 Mai 1889 in 38 Stunden 841mm, in 
24 Stunden 553 mm, in 4 Stunden 302 mm, Maximum pro Stunde 86 4 mm 0 1 ^,iü Janeiro, 

26 Apiil 1883, 223 mm von 31i bis 7h ^xm 

Japan Bei dem Wolkenbiucli aul dei Kii -Halbinsel vom 19 bis 20 August 1889 fielen in 
Tanabe (luiid 34^ iioidl Bi ) an einem Tage 902 mm, m 40 Stunden 1270 mm, an mehreren Orten 
über 500 mm ^) Saina, 14 Oktobei 1893, 747 mm 

Queensland Ciohamhuist (Blackhall Eaiige 26^ 50' S , 1520 9'E, 480m), gemessen 8h, 
am 1 Febiuar 1893, 274 mm, am 2 Febiuai, 510 mm, am 3 Febiuai, 780 mm, am 4 Fcbiuai, 273mm, 
Summe 1837 9 Ncu-Sudwales South lload, Poit Jackson, 15 Oktobei 1844, 518 mm 
in 22 Stunden, 29 April 1841, 511mm Sydney, 28 Mai 1889, 212mm Windsoi, 323mm 
Newcastle, 18 Maiz 1871, m 2 V 2 Stunden ubei 269mm ') 

Fidschi-Inseln Dolaiiasau, 20 Mai z 1871, 380 mm 

Hawaii-Iiis ein Maui, 16 Apid 1895, 537mm, davon 356 111 4 Stunden M<Luritiiis, 
Cluny Estatc (430 in), 610 mm (1865) '*) PoitoEico Adjuntas, 559 mm, 7 bis 8 August 1899, in 
23 Stunden 

2 Subtropeii und gemässigte Zone S u dem opa, Molitg les Barns (E -Pvunaen), 20 Marz 
1868, in tV 2 Stunden, 313 mm 9 Pcipignaii, 11 Oktobei 1862, 111 7 Stunden, 233 mm, 29 Au- 
gust 1855, von 3 V 2 — 5h, 155 mm 8) 

Montpelliei, am 11 Oktobei 1862, m 7 Stunden, 2*33 mm Mai s eille, am 1 Oktober 1892, 
210mm m 31i 51m, 150mm 111 2 Stunden») Nacn Svinons zu Bleywaid Lozeic am 13 Sop- 
tembei 1855, 400mm i") Fiume, 30 Septcmbci 1892, 5ham bis IVahpm, m 8 V 2 Stunden, 208 mm, 
in dei Nacl't vom 1 zum 2 Oktobei 7 V 2 P bis 7ha, 268 mm, 19 Oktober 1868, 9 h 35 a bis 12h 50p, 
222 3mm liagusa, 13 Dezembei 1872, 298mm Oikvioe, 22 Januai 1897, 323 mm Herms- 
buig, 31 Oktobei 1889, 233 mm Tuest, 14 Oktobei 1896, 157 mm (davon 154 in 12 Stunden) 
Dobiutscha Cai a 0 m ei (43*^ 50' N 150 m), 17 August 1900 , 111 4 Siunden 320mm Cuitea- 
de- Arges (45® 10'), 111 20 Minuten 204 6mm 

3 Mittel- und Western opa Ti ent schm (Ungarn), am 7 Juni 1873, 267 mm Budapest, 
am 31 Juli 1878, 108mm Wien, 15 Ins IG Mai 1885^9? 139 mm Hadeisdoit (bei Wien), 

1) M 8 danibor anOi Gieely, Amoriuan Weatlior pag 118 Auch A Hoiuy, Eamfall m tku U S 1897 
Die giosstoii BegGiimengon in Indien a Blanford, Chraates oJf India pag 2G5— 270 
ICnipping, Met Z 1890 S 281, mit Rogonkarte Für die Ursache so ungeheurer Regoimiongon 
Avichtig, in den Bergen nördlich von Tanahe fiel wohl noch viel mehr Autsteigendoi Luftstioni hei langsam fort- 
schreitendem Taifun Eegenmongen pro Tag bia -über 400 mm scheinen m Sudwesten Japans nicht selten 
zu sein 

9 Met Z 1893 S 150 u 221 
0 Met Z 1879 S 198 

®) Auf Mauritius sind sehen an sechs sieh folgenden Tagen 249 und 253 cm an zwei Orten gefallen 
'^) ,,Üh6r die grössten Regenmengen von kurzer Dauer am Nordrande des westlichen Mittelmeerbeckens“ 
siehe He 11 mann, ßegenverhhltnisse der Iberischen Halbinsel Zeitschrift d Gesellschaft f Erdkunde Beilin 
1888 S 374 etc 

Renou giebt für 1868 eine Regenmenge von 390 mm in 2 Stunden zu Perpignan an, das stimmt aber 
nicht mit späteren Angaben 

9) Met Z 1895 S 188 Am 9 Oktober 1827 sollen zu Joyeuse (Aidöehe) am Busse des Tanargue in 
20 Stunden 780 mm gefallen sein, die Aidoche stieg um 5 m 

^0) M s die instruktive Tabelle in Met Mag August 1888 ö 100 

Bemerkensweit ist, dass von 1846—1882 das absolute Tagesmaximuni 72 mm wai (IG Mai 1851), dann sich 
folgten 104 am 29 Juli 1882, 139 (s oben) und 110 am 21 Juni 1886 
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30. Juli 1897, 188 mm*, 11. Mai 1881, 174mm*, 28. Juli 1882, 195 mm- Reiclienliall und Alt-Aussee, 
12. September 1899, 242mm. Langbatli-See, 255mm. Mühlau bei Admont, 287 mm (ebenfalls 
am 12. September). Schweiz: Bernhardin, 28.September 1868, 254mm. Rorschach, ll.Junil876, 
188mm. Riesengebirge und Sudeten: 2. bis 3. August 1888; Gross Is er, 204mm; Fleins b erg, 
215mm. 30. Juli 1897; Schn eekoppe, 239 mm; Pr. Heinrich Baude, 224 mm; Kirche Wang, 
220 mm. K euwi ese (780m 50o 49' N., 15*^ 0' E.), 345 mm ! vorn Morgen des 29. zum Morgen des 30. Juli 
1897. Wilhelmshöhe (970ni), 12 km von Neuwiese, 300mm. Eiesenhain (Aupagebiet), 266 mm. 
Breslau, 6. August 1858, 112mm. Pirna, 10. Juli 1886, 156mm. Dresden, 102mm. Harz- 
burg, 3. August 1896, 156 mm.’ Buchenberg (südlich von Wernigerode), 22. Juli 188.5, 238 mm. 
Kurwien (Ostpr,), 9. August 1890, 144mm. l^ominten (Ostpr.), 10. Juli 1898, 143.7 mm, in 8V2 Stun- 
den. Colherg, 7. September 1880, 102mm, in 6 — 7 Stunden.') Wildgarten (Westpr.), im Au- 
gust 1896, 154 mm (davon 134 mm in 100 Minuten). 

Belgien: Löwen, 7. Juni 1839, 151 mm. 

England: Seathwaite, 12. November 1897, 204mm. B en N evis, 1894, 197 mm. Tongue, 
1870, 152mm. Gleiialdone (Westschottland), 132 mm.'*^) Ipswich, 1897, 128mm. 

Norwegen: Nedrebrö (östlich von Stavanger), 5. Dezember 1898, 150mm. 

Russland (Wild, Regenverhältnisse. S. 85 etc.): Pawlowsk, 55mm. Kiew, 104mm. 
Gv. Klierson, 22. Oktober 1885, 160mm. Odessa, 8. Juni 1869, 70mm in 50 Minuten. Baku, 
102mm. Ssotsclii, 186mm. Nertschinsk, 154inm. Peking, 251mm. Sitka, llOmra. 

Vereinigte Staaten.^) Einige Tagesmaxima über 10" = 254 mm. Upper Mattoie (Hum- 
boldt C.), 31. Januar 1888, 267 mm (vom 29. bis 31. Januar, 635 mm). Peiisacola Fla., 
28. bis 29. Juni 1887, 272 mm. Bracketville Texas, 2. Oktober 1881, 279 mm. Brouwnsville 
Texas, 21. bis 22. September 1886, 302 mm. Lambertsville N.-Y,, 16. Juli 1865, 307mm. Point 
Ploasant, 5. April 1885, 312mm. Mayport Fla., 29. September 1882, 348mm. Jewell (Maiy- 
land, 40 km südöstlich von Washington), 26. bis 27. Juli 1897, 375 mm, in 18 Stunden. Ft. Clark, 
Texas, 14. bis 15. Juni 1899, 457 mm. Alexandria La., 15. bis 16. Juni 1886, 544mm. 

Die grössten Regenmengen pro Stunde nnd in kürzerer Zeit weisen 
manche bemerkenswerte Eigentümliclikeiten auf. Die Örtlichkeiten ihres Auftretens 
fallen im allgemeinen keineswegs zusammen mit jenen der grössten Tagesmengen, 
letztere halten sich mehr an die Gebirgshänge , erstere an die wärmeren Niede- 
rungen. In kurzer Zeit fallen hier öfter weit grössere Regenmengen als auf die 
gleiche Zeit reduziert in den Gebirgen. 

G. Hellmann zieht aus seiner Zusammenstellung der täglichen und stünd- 
lichen Niedersclilagsinaxima in Schlesien folgende Schlüsse: An den maximalen 
Regenfällen von kurzer Dauer sind die Orte der Niederung viel mehr beteiligt 
als die des Hochgebirges, wo gerade die grössten täglichen Regensummen Vorkommen. 
Die stärksten Regenfälle von längerer Dauer bis zu 24 Stunden gehören dem Gebirge 
an, während die von kurzer Dauer, 2 — 3 Stunden, häufiger in der Ebene Vor- 
kommen. Bei jenen regnet es in der Stunde durchschnittlich so viel, wie bei diesen 
in 5 Minuten fallen. Jene sind gewöhnlich von grösserer Ausdehnung und verursachen 
deshalb umfangreiche Überschwemmungen, diese treten nur sehr lokal auf, richten 
aber auf diesem beschränkten Gebiete oft relativ nicht geringen Schaden an.^) 

Um Platzregen bezüglich ihrer Intensität bequem mit einander vergleichen zu 
können, ist es zweckmässig, die Regenmengen, die sie geliefert haben, auf die 
Minute als Zeiteinheit zu reduzieren^), wie dies in unserer Tabelle geschehen ist. 


q S. aucli Hellmann, Grösste NiederseWagsmengen in Hoiitsclilancl (und Östorreicli) tis 1884 inld. 
Zeitsekrift des Icgl. Preussisclien Statistisclien Bureaus J884. Berlin 1884. Regenkarte der Provinz Scklesion. 
Berlin 1899. S. 18 ete. Regenkarte der Provinz Ostpreussen, von Westpreussen nnd Posen. 1900. 

2) Symons, Britiak EainfalL 1886. pag. 130, und in anderen Jakrgängen, namentlick 1897, pag. 110 etc. 
In Tke Stye fielen Tfakrsekeinlick am 12, November 1897 275 mm. 

8) Nack Greely, American Weatker. New York 1888, und Tables of excessivo precipitation. Report 
Weatker Bureau 1895/96. pag. 247. Einige Daten nack neueren Jakrgilngen der Montkly Weatker Review. Diese 
letzteren enthalten monatliek sowohl die Tagesmaxiraa nnd stnndlicken Maxima, als auck die Mengen pro 5, 10, 
15, 20, 25, 30 etc. bis 60, 80, lüO nnd 120 Minnten nach den Registrierungen. 

*) Regenkarte von Selilesien. Berlin 1899. 

5) Der umgekekrte Vorgang, der häufig eingekalten wird, die Regenmengen, die in 5 — 10 oder 20 Minuten 
gefallen sind, auf eine volle Stande zu reduzieren, ist nnzweckmässig und irreführend, weil die intensivsten 
knrzon Scklagrogen nie mit gleieker Intensität so lange ankalten. 
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Grosse Eegenmengen in kuizer Zeit 


Olt 

Datum 1 

yTengo 

Zeit ' 

•ed a 
Mm 

Olt 

Datum jü 

denge 

Zeit ^ 

ed a 
Mm 


I 

Bauer 1 Stunde bis 40 Minuten 





Campo, Kalif 

August 91 ! 

292 

60 

4 87 

Tanabo, Japan 

19 August 89 

90 5 

60 

1«51 

Palmetto, 

August 90 ! 

224 

60 

3 73 

Hongkong 

15 Juh 8t) 

88 4 

60 

147 

Ne^\town, Pa 

5 August 43 

140 

40 

3 50 

ht Mc Pheison ! 

27 Mai 68 

57 2 

40 

143 

Molity, E“Pyr 

20 Mai 68 ! 

209 

60 

3^18 

lienley-m- Aidcn 

13 Juh 89 

92 5 

65 

142 

Tridelpliia,AV"Va 

19 Juli 88 

175 

55 

316 

Jacksonville, Fl 

6 August 91 

79 3 

60 

132 

Lajas, Poito R ; 

31 August 99 : 

143 

60 

2 38 

Walteishausen 

14 August 84 

75 

60 

1-25 

Kremsmunstei 

16 Juh 55 ( 

100) 

(45) < 

:2 22) 

Ipswich 

21 Juh 97 

75 

60 

125 

Waitha, Sclil 

16 August 97 

98 

45 

2 18 

Tu er 

17 Juni 56 

73 

60 

122 

S Louis, Mo 

15 August 48 ; 

128 

60 

2 13 

Konigsbeig 

16 Juh 64 

55 

45 

122 

Koka, SW-Jap 

19 August 89 

121 

60 

2 02 

Finale, Mod 

25 Juni 78 

70 

bO 

117 

Longliei, Belg 

29 Juli 92 

106 

60 

1 77 

Liebenthal, Schl 

12 Juni 96 

69 3 

60 

116 

Pei pignan ! 

29 August 55 

103 

60 

1 72 

Llohcnheim 

5 Juli 93 

66 

60 

110 

Keil Stadt a H 

6 August 86 

98 

60 

1 63 

Melhngton Hall 

26 Juni 95 

61 

60 

102 

Pliiladelpliia ’•') 

3 August 98 

97 

bO 

162 

Basel 

14 August 93 

53 

55 

0 90 

Rio Janeiro ! 

25 April 86 

96 5 

60 

161 

Pawlowsk 

14 August 90 

38.5 

60 

0.64 

Ilallettsville, Tex 

14 /15 Juni 99 

93 

60 

1 55 

Beilin 

13 Juh 92 

32 

60 

0 53 



II 

Dauoi 39- 

—20 Minuten 





Rumänien 

^7 Juh 89 ' 

204 6 

20 

10 23 

Washington, B C 

27 Juni 81 

61-7 

37 

1 67 

Boideaux 

5 Juh 83 

88 5 

20 

4 42 

(hange Pit Faim 

26 Juh 95 

32 

20 

16C 

Biscayno, Fl 

28 Marz 74 

104 

30 

3 47 

Pi Osten 

10 August 93 

53 

35 

151 

KaigatovKlierson 

9 Juh 96 

98 6 

30 

3 29 

Klausthal 

25 Juli 64 

36 

25 

144 

Cowbiidgo Asli 11 

22 Juh 80 

73 7 

30 

2 4b 

Kiakaii 

5 Mai 90 

41 2 

30 

13< 

Indiaiiopolis 

12 Juh 76 

61 

25 

2 44 

Biesden 

13 Juni 76 

41 

30 

137 

Leavenwoitli 

21 Juh 87 

48 

20 

2 40 

Weringeiode 

V 

39 4 

30 

131 

Seaman, Olno 

25 Juh 99 

67 3 

30 

2 24 

Montsouiis 

20 August 67 

36 

30 

12( 

Grleiclienbeig 

5 August 93 

65 

30 

217 

Oppeln 

12 Mai 94 

35 9 

30 

12( 

Luton, Engl 

24 Juni 97 

42 

20 

2 10 

Wien 

10 Juni 53 

41 5 

(35)*? 

1 U 

üccle, Belg 

10 Juh 95 

61 

35 

174 

ßcihn 

15/16 Mai 90 

22 5 

20 

115 



III 

Bauei iintoi 20 Minuten 





Ft Mc Piieison 

27 Mai 68 

38 

5 1 

7 60 

New Yoik 1 

122 Mai 81 

29 2 

10 

2 9. 

Galveston 

4 Juni 71 

100 

14 

7 13 

Seifershau, Schl 

22 Mai 98 

14 6 

5 

2 95 

Pieston 

10 August 93 

31 7 

5 

6 34 

Savaillons, Vog 

10 Juh 84 

43 

15 

2 8^ 

Gouv Piiltawa 

15 April 90 

56 5 

10 

5 65 

Tiebnitz, Schl 

13 Juli 95 

40 5 

15 

2 7( 

Aweydon, Ostpr 

4 August 95 

23 0 

5 

4 60 

Amanda, Ja 

31 August 78 

39 6 

15 

2 6 

Basel 

28 Juh 96 

22 3 

5 

4 46 

Ft Randall, Bak 

8 Mai 73 

39 6 

15 

26 

Tiunliout, Belg 

10 Juh 89 

25 

6 

4 17 

Paris 

3 August 91 

20 7 

8 

2 5! 

Washington, D 0 

26 Juh 85 

24-4 

6 

4 07 

London 

23 Juni 78 

25 4 

10 

2 5' 

Muhlonthal, Ostp 

30 Juni 91 

11 7 

3 

3 90 

Philadelphia 

26 Juh 87 

15 7 

7 

2 2- 

Embararias Wisc 

28 Mai 81 

58 

15 

3 87 

Pawlowsk 

14 August 90 

21 5 

10 

2 11 

J eanerette, Louis 

23 August 99 

381 

. 10 

381 

Wernsdorf 

9 Mai 67 

314 

15 

2 0^ 

Neulscliateau®) 

18 August 92 

49 

13 

3 77 

Maiseille 

1 Oktober 92 

' 27 

13 

2 0 

Mesentz Posen 

20 Mai 99 

9S 

> 3 

3 30 

Guteisloh 

29 Juh 38 

14 3 

7 

20 

Radtkehmen, Otp 

13 Septbi. 98 

19 t 

> 3 

3 27 

Adolheidstlial, 

22 Juni 98 

26 3 

13 

2 0' 

Jacksonville, Fl 

6 August 91 

15 ^ 

^ 5 

316 

Simla [Westpi 

15 Juni 95 

211 

IJ 

1 8 

New York 

6 Juni 93 

15 5 

> 5 

3 04 

Annab eig 

10 Septbr 67 

24 

15 

1 b 

Philadelphia 

3 August 98 

155 

J 5 

3 04 

Wien 

2 ß Juli 95 

20 

12 

16 

Lagarde, Yaud 

4 Juli 76 

30 

10 

3 00 

Wien 

3 Juni 91 

10 

6 

16 

Parc S Maur 

1 8 August 80 

15 

5 

3 00 



1 




3) ln. 75 Minuten 138 mm 


2) Curtoa-de Arges 10' N , 21^ m e ) 450 mm 


3) Vogesen 
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Bei dieser Eeduktion erweisen sich die grossen Tagessummen als relativ von ge- 
ringer Intensität. Selbst der früher erwähnte Eachtregen zu Cherrapunji mit 
445 mm in 13 Stunden gieht bloss 0*57 mm pro Minute, während in Wien und 
Berlin bei kurzen Gewitterregen schon öfter die doppelte Menge pro Minute ge- 
fallen ist. 

Wenn man die vorstehende Tabelle durchsieht, wird man zu dem Schlüsse 
kommen, dass im allgemeinen die Intensität der Eegen ihrer Dauer umgekehrt pro- 
portional ist. Hellmann giebt dafür nach den Beobachtungen in Schlesien, in 
Ost- und Westpreussen und in Posen folgende lehrreiche Zahlen: 

Intensität der grössten Niederschläge pro Minute nach ihrer Dauer. 

Dauer 1—5 6—15 16—30 31—45 46— 60 Min. 1—2 2—3 über 3 Std. 

^ Grösste Intensität pro Minute. 


Schlesien 

2.92 2.70 

1.81 

1.05 

1.16 

1.06 

O.Gl 

0.29 

Ostpreusson 

4.60 3.27 

2.17 

1.22 

1.08 

0.91 

0.50 

0.28 

Westpreussen u. Posen 

2.25 1.95 

1.28 

1.32 

0.77 

0.76 

0.41 

0.30 


Die mittlere Intensität der Niederschläge nimmt demnach mit ihrer Dauer 
ziemlich regelmässig ab. Dies zeigen auch recht schön die folgenden, grösseren 
Tabellen in dem Deport des Weather Bureau (1895/96) entnommenenen, Daten ^): 




j Eegenmenge 

1 

Eegenmenge 

Ort 

Datum 

in Millimeter 

reduziert auf 



in 

eine Minute 



5 m 

10 m 1 

5 m 

lOm 

Bismarck 

6. u, 7. Septbr. 1894 

19.1 

25-4 

3.82 

2.54 

S. Paul 

15. Juni 1892 

17.8 

25-4 

3.56 

2-54 

Milwaukee 

9. August 1894 

16.5 

17.8 

3.30 

1.78 

Kansas City 

17. u. 18. Juni 1891 

16-5 

27-9 > 

3.30 

2.79 

Jacksonville 

•6. August 1891 

15-8 

30-0 

3.16 

3-00 

Detroit 

2. u. 3. Juni 1892 

15.2 

25-4 

3*04 

2-54 

öavannah 

13. Juli 1895 

14-7 

26*7 

2.94 

2.67 


Bei diesen ausserordentlich starken Regenfällen ist demnach im Mittel die 
maximale Intensität während 5 Minuten 3-30 mm pro Minute, für 10 Minuten aber 
nur mehr 2-55 mm. So intensive Regen halten demnach nicht lange an. Nur hei 
ganz ausserordentlichen Wolkenhrüchen, wie jene, welche Henry aus Kalifornien 
und Nevada citieren kann, können Regen von einer Intensität von 4 — 5 mm pro 
Minute eine Stunde hindurch dauern, während eine gleiche oder noch grössere 
Intensität bei ganz kurzen Platzregen auch bei uns nicht gar so selten Vorkommen 
mögen (s. in vorstehender Tabelle Preston in England, Koroventzy (Pnltawa) in 
Slidwestrussland ^), Basel etc.). 

Da die Intensität der Platzregen mit ihrer Dauer abnimmt, könnte man an- 
nehmen, dass das Produkt aus Dauer und Intensität nahezu konstant sei. Diesen 


1) Eiggen'baclis Zusaminenstelluiigeri der Platzregen von 9 Jahren zu Basel ergaben desgleichen, dass 
kurze Platzregen heftiger sind als lang andauernde, doch kann hei Wolkenbriichen ein intensiver Erguss beinahe 
eine Stunde anhalten. Die mittlere Dauer eines Platzregens nimmt mit steigender Intensität sehr langsam ab ; 
für alle Platzregen unter 60 mm (reduziert auf 1 Stunde) , d. i. in 89 Proz. der Fälle, beträgt die mittlere Dauer 
nahe eine Viertelstunde. 

2) In den Vereinigten Staaten sind seit Frühjahr 1889 an 36 Orten registrierende Eegenmesser aufgestellt. 
Aus den Ergebnissen der Aufzeichnungen derselben bis Ende 1895 sind die grossen Tabellen über die stärksten 
Eegen an der eitierten Stelle zusammengestollt -worden. 

3) Klossovsky in Ciel et Terre vom 1. Februar 1898. Met. Z. 1898. S. 191. 
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bcliluss liat auch Ni p her aus Dr Engelnianns 4 7 jährigen. Eegenmessungen zu 
St Louis gezogen A Hem 7 bestreitet aber die Existenz einer einfachen Be- 
ziehung zwischen Dauer und Intensität Doch zeigen seine Biagiamme eine ziemlich 
regelmassige Abnahme dei letzteren mit Zunahme dci Dauei der Niederschlage.^) 
Man liest so oft von der giosscn Intensität der tiopischen Kegen, dass es 
sich lohnt, dieselben mit Beziehung auf die Tabelle S 366 in dieser Hinsicht zu 
prüfen Stunden men gen des Kegenfallcs von 90— 100 mm sind auch in den 
Tropen selten, sie entspiechcn einei Intensität von 15 bis 2 2 mm pro Minute 
die von unseien kiirzeien Regen nicht selten ubeitroffen wird Ubugens sind 
auch zu Waitha in Schlesien 98mm 111 45 Minuten, und m Sudemopa 
schon 300 mm in zwei Stunden gefallen Angaben iiber die Intensität der Tropen- 
regen in kuizerei Zeit fehlen noch, die jetzt von den Amcrikaiiein in \Yestiiidien 
aufgestellten Regen antogiaphen weiden sie ahei bald liefern 

J* TViesnei hat einen Aufenthalt in Buitcnzoig (^Java) benutzt, die Intensität 
der tropischen Regen in kurzei Zeit zu messen. Ei fand als Maxima pro Minute 0 52, 
166 und 2-27, aber aus einei Beobachtun gsdaiier von bloss 15, 5 und Se- 
kunden. Bei langeier Daiiei der Beobachtung ei gaben sich am 28 Novemlier in 
8 Miiinten 7 2 mm, also 0 9 pro Minute, und am 10 Januar 2 55 mm pro Minute 
Das waren die absoluten Maxima Die mittleie Intensität der Regen zu Buiten- 
zorg ergab sich zu 0*3 mm pio Minute, in Biusscl ist sie nach Daiicastci von 
Juni bis Septcmbei 0 04 mm pro Minute 

Es ist demnach nur die mittleie Intensität der Tiopeniegen grosser als 
die unseier Regen, m einzelnen Sommeiregongussen wiid die Intensität dei Tropen- 
regen (so weit sie jetzt bekannt) auch 111 hohcien Bi eiten ufter erreicht und selbst 
ubeitroffen Die Intensität dei staiksten Sommerregen kann bemerkenswerter Yfeisö 
vom Ä(][uator bis zum 60 Bieitcgiacl hinauf (Pawlowsk mit 2.15 mm) die gleiche 
sein Nur die mittlere Intensität dci Tiopeniegen ist giosser, aber die aussei- 
oidentlichen Kegen sind kaum intensiver als die unseien * Auch die Dauei kann 
keinen eiheblichen Unteiscliied bedingen, denn winden Kegen von 3 0 mm Intensität 
in den Tiopen öfter bis zu 2 Stunden andauern, so gäbe dies Tagesmaxima von 
mindestens 360 mm, die, wie wii wissen, auch dort selten sind ^) 

Die Trage, wie so grosse Kegenmengen von 60— 80 min m einei Stunde oder 
selbst m einer halben Stunde über ebenem Land fallen können, dihngt sich bei 
Betrachtung unserer Tabelle der Kegenmaxima in kurzeier Zeit von selbst auf 
Da die Wassermenge, die an einem ungewöhnlich warmen feuchten Sommer- 
tag über Mitteleuropa m der ganzen Atmosphaie vorhanden ist, kaum uhei 15 X ^-3 
= 34-5 Kilogramm^ pro Quadiatmeter geschätzt werden kann, so konnte dieselbe, 
vollständig kondensiert, nui eine Niederschlag shohe von ca 35 mm gehen (s S 225) 
Da weit grossei e Niedeischlage fallen, so muss eineZufuln von feuchter Luft aus der 
Umgebung am Orte des Niederschlages angenommen werden In der That ist ja nur 
auf diesem Wege die Entstehung sehr giosser Niederstjhlage m kurzer Zeit über einem 

1) Nipliei fand, da&s das ProduU aus Dauer und Intensität = 5 Zoll (127 mm) sei Science 1884 
Oct 24 pag 409 

2) Rainfall of tlie ITnited States Weatlier Bureau Bulletin D Waslnngton 1897 S 53 etc Maximum 
Intensity of Eainfall u Plate III 

Regen zu Batavia S 319 Bei einer Duiclisiolit von 20 Jahrgängen der ,,Regenwaainenmigen 
in Nederlandsch-Indie“ fand icli Woss einmal ein Tagesmaximum von 400 mm im ganzen Archipel bei nahe 200 
Stationen, trotz der grossen Regenmengen (bis zu 400-500 cm im Jahr), die da fallen Das mittlere Maximnm 
von 15 Jahren (nicht für einen bestimmten Ort, sondern überhaupt) das im Jahre durchschnittlich irgendwo im 
Archipel vorkommt, ist hlosa 300 mm 
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flachen Lande überhaupt denkbar. Über einem abnorm erwärmten Orte erhält die 
feuchte Luft einen plötzlichen Impuls zum Einporsteigen, kühlt sich dabei ab und 
kondensiert ihren Wasserdampfgehalt zum grösseren Teile. Die Luft der Umgebung 
wird naturgeniäss zum Ersatz der aufsteigenden Luft herbeigezogen und. steigt 
gleichfalls auf. Es konzentriert sieh derart der Wasserdampfgehalt der Luft einer 
weiteren Umgehung an dem Orte des einmal eingeleiteten Niederschlages und 
kommt da gleichfalls zur Kondensation. Es hängt dann nur von der Geschwindig- 
keit des Aufsteigens der Luft ah, wie viel Niederschlag dabei fallen kann. Nehmen 
wir die Luft hei 15^ gesättigt an, so enthält der Kubikmeter rund 13 Gramm 
Wasserdampf.^) Wird die Luft so hoch hinaufgeführt, dass sie bis — 8 ® ahkühlt, 
so werden in jedem Kubikmeter rund 10 Gramm Wasserdampf kondensiert; dies 
erfordert ein Aufsteigen der Luft um 4^/3 km (roh veranschlagt). Geben wir der 
aufsteigenden Luftbewegung eine Geschwindigkeit von 5 m pro Sekunde, so legt 
sie diese Höhe in 15 Minuten zurück. In diesen 15 Minuten verlieren demnach 
4500 chm je 10 Gramm Wasserdampf, was einen Niederschlag von 45 kg pro Quadrat- 
meter oder 45 mm Eegenhöhe ergehen würde. Dies entspricht schon ziemlich den grössten 
Niederschlägen in unserer Tabelle. Dieselben sind aber nur möglich, wenn aus 
einem weiten Umkreis die feuchte Luft während der ganzen Zeit stetig dem Nieder- 
schlagsorte zuströmt und dort aufsteigt. Es ergiebt sich aber daraus auch, dass 
solche Niederschläge nur ganz lokal auftreten können, nicht zugleich 
über grösseren Flächen. Wohl aber kann der Kondensationsherd fortschreiten 
und seine Wassermengen nach und nach auf einen mehr oder minder schmalen 
bandartigen Landstreifen ausgiessen. In den meisten Fällen erschöpft sich aber 
der Auftrieb der feuchten Luft und der begleitende Niederschlag in kurzer Frist, 
einem kurzen heftigen Erguss folgt bald schwächerer Regen, denn die zuerst auf- 
gestiegene Luft ist die wärmste und dampfreichste, die nachfolgende ist schon kühler 
und deshalb dampf ärmer. Es erklärt sich aus dem Gesagten auch die Vorliebe, 
mit der die kurzen aber sehr intensiven Schlagregen über erwärmten Niederungen 
auftreten, sowie die Zeit ihres Auftretens hauptsächlich an den Nachmittagen des 
Sommerhalhjahres. 

Für die Wasseimassen jedoch, die nach den Beschreibungen und einzelnen 
Messungen bei wirklichen „Wolkenhrüchen^^ zuweilen herabstürzen, scheint die obige 
Erklärung allein nicht völlig ausreichend zu sein. Die Bezeichnung Wolkenbruch 
verleitet dabei leicht zu der Annahme, dass in der Tbat aufgesammeltes Wolkeu- 
material aus irgend einem Grunde plötzlich berabstürzen könnte, also das Zusammen- 
brechen mächtiger Wolkenhänke den „Wolkenhruch‘‘ veranlassen möge. Die Rech- 
nung ergiebt aber, dass diese Annahme nicht haltbar ist. Nach E. Esner und 
Konrad enthalten die dichtesten Wolken kaum mehr Wasser als 10 Gramm 
pro Kubikmeter, selbst eine 4 km mächtige Wolkenbank von dieser Dichte (die 
aber kaum möglich ist, wegen der niedrigen Temperatur in ihren oberen Schichten) 
würde nur 40 kg Wasser pro Kubikmeter liefern können, d. i. nur einen Nieder- 
schlag von 40 mm, also noch keinen „Wolkenbruch“. 

Dagegen nimmt Ferrel an^), dass durch die Heftigkeit der aufsteigenden 
Luftbewegung in einem aufsteigenden Luftwirhel oder Luffcschlauch der in dem- 
selben gebildete Niederschlag in Tropfenform in grosse Höhen hinaufgeführt und 

1) Das Niveau des AufsteigeJis imd des Zustromens liegt stets in grösserer Höko über der Erdoberflilcke, 
in der mittleren Wolkenregion etwa. 

Eecent Advances in Meteorology. Washington. 1886. pag. 315. Populär treatise ontlie Winds. Nevr 
Vork 1889. S.380, 400 n. 429. 

Hann, Lebrb. d. Meteorologie. 24 


370 


Platzregen, Wolkenbruclie 


suspendiert erhalten werden könne Es gehört keine grosse Geschwindigkeit da- 
zu, um selbst ziemlich grosse Wassertropfen zu heben und in Suspension zu halten 
(s S 262) Die seitlich dem Luftschlauch zustromende feuchte Luft liefert stets neues 
Niederschlagsmaterial, das in dem aufsteigenden Luftwirbel so lange aufgespeichert 
erhalten werden kann, bis letzterer schwachei wird oder ganz zusammenbncht, wo- 
rauf die angesammelte Wassermenge auf einmal über einem Orte herabsturzt Das 
Tra-nn auch geschehen, wie Ferrel meint, wenn ein solcher Luftwirbel bei seiner 
Fortbewegung ein Hindernis trifft, z B ein Gebirge, welches durch Reibung oder 
einseitige Hemmung des Zuflusses den Wirbel schwächt und auf lost 

Ferrel berechnet, dass eine Wassermenge, entsprechend einem Niederschlag 
von 163 mm, bei einer aufsteigenden Bewegung von 27 m pro Sekunde (welche 
natürlich nur in einem heftigen Wirbel von kleinem Durchmesser [Tornado] ange- 
nommen werden kann) in Suspension ei halten werden könne, ohne die Kraft des 
Wirbels und die aufsteigende Bewegung so weit zu hemmen, dass Tropfen von ge- 
wöhnlicher Grosse zur Erde fallen konnten ^) 


i'l Eerxel tneint geradezu, dass die Grosse der Regeiitropfeii in allen Fällen ein Mass für die Goseliwiiidig- 
keit der aufsteigenden Bewegung der Luft ist, sind die Tropfen klein, so ist letztoie nur scliwack, fallen grosse 
Tropfen, so ist dies ein Zeickon, dass die anfsteigende Bewegung kräfug genug ist, die klemoion am Fallen zu 
kittdern 



lY, Buch. 

Die Erscheinuiigen der Luftbewegung (dynamische 

Meteorologie). 


Erstes Kapitel. 

Der Wind im allgemeinen. 

A. Definition und Charakterisierung der Luftbewegungen. Mehr 
oder minder bewegte Luft nennen wir Wind, sehr stark bewegte Luft aber Sturm. 
Die Bewegung der Luft, die wir beobachten können, erfolgt mit geringen Ab- 
weichungen nahezu parallel zur Erdoberfläche, der Wind weht stets fast oder völlig 
horizontal. Nur an steilen Berglehnen oder auf Berggipfeln können wir auch auf- 
steigende Luftbewegungen beobachten, sowie lokal in nächster Nähe von Hinder- 
nissen, die der bewegten Luft im Wege stehen. 

Die sehr wichtigen aufsteigenden und niedersiukenden Luftströmungen entziehen 
sich fast ganz unserer Beobachtung und Messung, da dieselben in der Nähe der 
Erdoberfläche in merklicher Weise nicht auftreten können (aufsteigende Ströme) 
oder (als niedersinkende) gehemmt werden und in schwache horizontale Bewegungen 
übergehen. ^) 

1. Die Luftbewegung wird charakterisiert durch ihre Eichtung und Stärke. 
Sie unterscheidet sich dadurch von den anderen meteorologischen Elementen, dass- 
sie nach Sealargrössen und Vektorgrössen gemessen werden muss. 

Die Windrichtung wird nach der Himmelsgegend benannt, aus welcher 
der Wind kommt. Sie wird zumeist nur nach den 8 Hauptrichtungen unter- 
schieden, seltener nach 16 Punkten des Horizontes. Im ersteren Palle werden, 
alle Kichtungen, die 22^2^ rechts und links von dem Punkte liegen, nach 
dem der Wind genannt wird, als eine Windgruppe betrachtet und nicht weiter 
unterschieden. Ein Nordwind z. B. umfasst alle Windrichtungen, die aus der 
Himmelsgegend N 22 W und N 22^4 ^ E kommen, ähnlich gehört dem- 
NE-Wind die ganze Himmelsgegend NE 22^2^ ^ NE 22^/^^ E etc. Unter- 
scheidet man 16 Eichtungen, so umfasst der Bereich jeder Windgruppe nur 22 ^ 


J-) Henry La sne hat spezieller gezeigt, dass messbare vertikale Bewegungen von einiger Ausdehnnng und; 
Dauer in Masse (nicht als Spiel der anfsteigenden und niedersinlcenden Bewegungen über dem erwärmten Erd- 
boden) bis zu einer grösseren Höhe über dem Erdboden nicht Vorkommen können. Eine vertikale Komponente von 
1 m pro Sekunde in 50 m Höhe über einer Fläche von 100 Quadratkilometer würde einen horizontalen Wind von 
500 m pro Sekunde erfordern. Annuaire de la Soc. Met. de France, und Congrbs Möt. international. Paris 1889. 
pag. 180. Montigny 1867 und Dechevrens 1880 in Zikawei haben die vertikale Komponente der Winde zu 
messen gesucht. Letzterer hat hierzu ein „Clino-Anemometer“ konstruiert. 


24 * 



372 


Definition und Charakterisierung der Luftbewegungen 


des Horizontes, also nur IIV 4 ® rechts und links von dem Punkte des Horizontes, 
nach dem der Wind genannt wird 

Bei Windbeobachtungen zur See wiid die Windrichtung nach dem Kompasse 
(also missweisend) angegeben, sie ist demnach mit der örtlichen Deklination der 
Magnetnadel behaftet, und muss nach derselben korrigiert werden 

Bei den grossen Schwankungen dei Windrichtung (der Windfahne) innerhalb 
kurzer Zeitintervalle über dem Lande und den Schwierigkeiten, auf dem bewegten 
Schiffe (namentlich auf Dampfschiffen) die zur See allerdings konstantere Windrichtung 
genau zu bestimmen =^), genügt es vollkommen, nur 16 Windgruppen nach den ent- 
sprechenden Kompassstrichen zu unterscheiden. Ohne genaue und frei aufgestellte 
Windfahnen wird man sich bei der Aufzeichnung der Windiichtung zumeist mit 
der Angabe von 8 Eichtungen begnügen müssen 

Man muss zwischen der Windrichtung an der Erdoberfläche und der Eichtung 
des Windes in grosseren Hohen über der Erdoberfläche unterscheiden, die sehr häufig 
von der unteren verschieden ist Letztere ergiebt sich aus dem Wolkenzüge, aus 
der Bewegung der Rauchsaulen hoher Vulkane etc 

Wenn von der Windrichtung schlechtweg die Eede ist, meint man stets den 
an der Erdoberfläche herrschenden Wind Giebt man die obere Windrichtung an 
(wie Beobachter in Gebirgsthalern dies nicht selten tliun), so soll dies immer be- 
sonders hervorgehoben werden (als „oberer Wind“ odei „Wolkenzug aus“) 

Namen der Winde In manchen Landern werden die Winde nicht bloss 
nach der Eichtung, aus welcher sie kommen, benannt, sondern haben ganz be- 
stimmte Eigennamen, die allerdings zumeist auch mit der Eichtung Zusammen- 
hängen, zuweilen aber auch mit bestimmten Eigenschaften des Windes selbst ®) 

Wm M Davis hat eine Klassifikation der Winde nach ihrer Entstehungsalt gegeben, die vor- 
läufig ohne emgehendeie Eroiterung hiei Platz finden mag 

Klassifikation der Winde nach ihicr Ursache'^) 


Be/eiclniung dei Winde 

Planetaiische Winde 
Terrcstiische Winde 
Kontinentale Winde 
Land- und Seewinde 
Berg- und Thalwindo 
Wirbelsturme etc 
Pmsterniswmde 
Bergsturz- odei Lawmenwindo 
Gezeiten winde 
Vulkanische Winde 

1) Auf dem internationalen Metoorologon-Kongrosse zu Wien 1873 ist mau ulioroingokomineii, in meteoro- 
logischen. Puhlikationen den Buchstalion 0 zur Bezeichnung der Ostnchtung zu vermeiden, weil lu den lomaniaclien 
Sprachen mit demselhen die W-Bichtung tozeichnot wird, was schon zu manchen Missverständnissen Veranlassung 
gegeten hat Man hat deshalb die englische Bezeichnung der Windrose empfohlen, welche hoiii Missverständ- 
nis zulässt 

2) Über die Bestimmung der Eichtung und Stäiie des Windes auf Schiffen s Eykatschow Bop für 
Met VII m 2 

3) Man findet näheres darüber in dom Artikel von Umlauft , Über die Namen der Winde Mot Z 1894 
B XXIX S 9 Zusätze von Mohn, 8 102, Kassner, S 400, dann Hellmann , Anfänge der meteorologischen 
Beobachtungen in ,, Himmel und Erde“ B. II 

American Met Journal. Toi IV pag 612 March 1888 — Der Unterschied zwischen planotansehen 
und terrestrischen Winden ist so zu verstehen, dass erstore allgemein auch auf anderen Planeten, auch auf solchen 
mit gar keiner Schiefe der Ekliptik, vorhanden sind oder sein können Die atmosphärische Zirkulation auf der 
fast nur mit Wasser bedeckten südlichen Halbkugel kommt der normalen regelmässigen Lnftzirkulation auf einem 
am A(iuator am stärksten erwärmten Planeten am nächsten, auf der nördlichen Halbkugel ist dieselbe „terrestrisch“ 
modifiziert 


Quelle der 
Energie 


Sonnenwarmc 


Monfianziehungl 
Erdwärixie 


Ort der Wirkung doisolbon 


Aquatoi und Pol 
Waimo-Aquatoi und Pol 
Kontinent und Ozean 
Land und Wasser 
Berge und TMler 
Lokal oder indirekt 
Schatten nnd Sonne 
Indirekte Wirkung 
Durch die Gezeiten 
V ulkanausbrucho 


Periode 


Poimaiiont 

Jahr 

Jalii 

Tag 

Tag 

Unpenodiscli 
Unperiodisoli 
Zufällig 
Lunai tag 
Unperiodisch 
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2. Die Mittel 2 ur Bestimmung der Windrichtung bieten die Wind- 
fahnen, welche auch zur kontinuierlichen Registrierung eingerichtet werden können. 
Damit die Windfahne nicht hei jedem Windstoss zu weit herum geworfen wird und 
hei stärkeren Winden fortwährend in weiten Bögen oscilliert, muss sie zweckmässig 
konstruiert sein, und namentlich der bewegliche Teil eine möglichst geringe Masse 
haben. Wichtig ist, dass die Windfahne eine dominierende Position hat, damit 
sie die wahre allgemeine Richtung des Windes an dem betreffenden Orte angeben 
kann, und nicht etwa eine durch zufällige Hindernisse, d. i. sie überragende 
Dächer, Bäume abgelenkte Richtung anzeigt. Derartige Störungen reichen noch 
ziemlich hoch über das Niveau der störenden Erhebungen hinauf. Meist wird 
darin gefehlt, dass die Windfahne zu wenig hoch über die Plattform eines Turmes 
z. B. hinaufragt. 

Hohe, luftige, durchbrochene Eisenkonstruktionen, die das allgemeine Niveau 
der Umgebung stark überragen, sind am geeignetsten zur Aufstellung von Anemo- 
metern für Richtung und Geschwindigkeit.^) 

3. Windgeschwindigkeit und Windstärke. Man misst entweder den Wind- 
druck oder den Windweg in der Zeiteinheit oder beide zugleich. 

Die Druck-Anemometer sind die ältesten (Hookes’ Pendel- Anemometer 1667). Man 
kann den Winddruck messen durch den Winkel, um welchen eine an einer horizontalen Achse frei 
beweglich aufgehängte Platte durch den Winddruck aus der Vertikal en abgelenkt wird (Windstärke- 
Tafel von Wild, 1862, vielfach an den Stationen in Gebrauch). Dieselbe muss aber durch eine 
Windfahne stets normal auf die Windrichtung eingestellt werden. Osler (1839) lässt den Wind 
stets senkrecht auf die Druckplatte wirken. Der durch den Winddruck bewirkte Betrag der hori- 
zontalen Verschiebung der Platte, welcher Federn entgegen wirken , misst den Druck des Windes. 
Diese Anemometer waren an den englischen Observatorien namentlich vielfach in Gebrauch. Sie 
geben (nominell) den Winddruck in englischen Pfunden auf den englischen Quadratfuss. 

Die Saug-Anemometer. Die Wfrkung derselben beruht darauf, dass ein Luftstrom, welcher 
senkrecht gegen -eine an einem Ende offene Röhre gerichtet ist, eine saugende Wirkung auf die Luft 
in der Röhre ausübt, dieselbe verdünnt. Die Druckverminderung in der Röhre giebt ein Mass der 
Windstärke, wenn das andere Ende der Röhre mit einer Manometervorriclitung versehen ist. Da der 
Wind fast stets horizontal weht, braucht man die Röhre nur vertikal aufzustellen, so dass der Wind 
über die obere Öffnung hinstreichen muss (Hagemann 1876, Tube-Anemometer von Din es). Diese 
Anemometer sind bequem frei aufzustellen und ihre Leistungen werden gelobt.®) 

Das Scbalenkreuz- Anemometer von Robinson. Während die vorhin 
kurz charakterisierten Anemometer die momentanen Windstärken angeben, also auch 
die Kraft der einzelnen Windstösse, giebt das Schalenkreuz-Anemometer den Wind- 
weg während einer gewissen Zeit an, also die mittlere Windgeschwindigkeit 
während einer kürzeren oder längeren Zeit. 

Vier halbkugelförmige Schalen sind an einem horizontalen Kreuz von gleich langen Armen so 
befestigt, dass ihre Öffnungen vertikal stehen und sämtlich gleich gerichtet sind, also jeder Öffnung 
die konvexe Schale der anderen Seite gegenübersteht. Die horizontalen Arme, an deren Enden die 
Schalen befestigt sind, können sich frei um eine vertikale Achse drehen, welche unten eine Schraube 
ohne Ende trägt, welche auf ein Zählwerk eingreift. Mag der Wind von welcher Richtung immer 
kommen, oder dieselbe auch beliebig sich ändern, der Sinn der Umdrehung des Schalenkreuzes bleibt 
stets derselbe. Die Zahl der Umdrehungen ist der Windgeschwindigkeit proportional. Robinson, der 


1) Einrichtungen, welche dies grösstenteils yerhindern , sind von. der meteorologischen Kommission der 
Royal Society adoptiert worden. Siehe: öst. Zeitschr. für Meteorologie. B. IV. 1869. 3.453 und Tafel II. 
Üher Windfahnen überhaupt siehe die Artikel: Anemographen und Anemometer in derselben Zeitschrift. Ramen- 
und Sachregister. S. 4, dann Laughton, Quart. Journ. R. Met. Soc. Vol VIII. pag. 161. July 1882. 

Über ein ingeniöses Instrument zur strengen Messung der Verhältnisse der Windrichtung siehe A. v. Öt- 
tingen. Der Windhomponenten-Üntegrator. Rep. f. Met. V. Nr. 10. 

2) Man sehe z. B. die Besclireibung der Meteorologischen Station von. H erv4 Mang on in denAnnalesdu 
Bureau Central. 1889. T. I. Paris 1891, dann die Instruttion für Windbeohachtungen des Amerikanischen 
Wetter-Bureau. 

3) Geschichte und Theorie dieser Anemometer giebt George E. Curtis: Suction Anemometer. American 
Met. Journal. Vol V. pag. 193. Sept. 1888. 
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dieses Anemometer emgefuhrt hat^ (1852), glaubte eine ganz einfache Beziehung zwischen der Zahl 
der ümdiehungen und der Windgeschwindigkeit für alle deraitigen Anemometer aufstellen zu können 
Seme Kegel lautete die Windgeschwindigkeit ist di eimal so gross als die G-eschwindigkeit, mit 
welcher sich die Mittelpunkte dei Schalen bewegen 

Diese Kegel ist auch allgemein angenommen worden und wird noch jetzt vielfach den Angaben 
der von diesen Anemometern registiieitcn Windgeschwindigkeiten zu Giunde gelegt 

Die Eobinson sehen Schalenkreuz- Anemometer sind jetzt fast m ausscHiess- 
lichei Verwendung für die Messung und Eegistiierung der Windgeschwindigkeit 
Es hat sich aber herausgestellt, dass die Eobinsonsche Regel die Windge- 
schwindigkeiten zu gioss angiebt, dass der Faktor zur Verwandlung der Um- 
drehungsgeschwindigkeit in Windgeschwindigkeit nicht gleich 3, sondern kleinei 
ist und etwa zwischen 2-2 (Kcw-Modell) und 2 5 (höchstens 2 8) liegt Derselbe 
muss für jedes Anemometer separat bestimmt werden Ausserdem muss eine Kon- 
stante hmzugefugt werden, welche der Windgeschwindigkeit entspricht, welche die 
Eeibung des Anemometers eben über windet 

Es hat sich feiner herausgestellt, dass diese Anemometer bei einem variablen 
Wind, einem Wind von wechselnder Starke, wie das fast immer der Fall ist, die Wind- 
geschwindigkeit etwas zu gross angeben, weil die Schalen auch in den Windpausen 
vermöge der Trägheit noch eine Weile mit gleicher Geschwindigkeit fortlaufen. 
Je grosser die Masse des Schalcnkreuzes, desto mehr macht sich dieser Ubelstand 
geltend 

4 Beziehungen zwischen Windgeschwindigkeit und Winddruck Die- 
selben haben mehr technisches als meteorologisches Interesse, daher der Gegenstand 
hier nur gestreift werden kann 

Eine vollshlndige Theorie mangelt Der Wmddiuck ist bei gleicher Windgeschwindigkeit ein 
grosserer auf kleine Platten, als aut giosse, dei Winddruck, den die kleine Di uckplatte des Anemo- 
meters registiieit, darf nicht auf grosso Flachen angowondet werden Die Erkldiung hegt in dem 
„negativen'^ Druck auf der Rückseite doi Platte infolge dei saugenden Wnkung des Windes an 


1) Es lulut \üii Wh 0 well hör (Cambudgo Plul Tians VI), voibessert hat es Robin.'äon, Mom R 
Iiish Acad XXII 

3) Letzioro Gesdnvmthg'koit iHt duich die Lange doi Arme und die Zahl der Umdrehungen in der Zoit- 
-emhoii gegeben, bei jeder Uindiohung wird ja ein Kreis von einem Ilalbiuessor boschiiebon, wolehoi doi Länge 
der Arme ontspiioht Siehe Met Z XI 1878 S 257 

3) X)ae lur jedes Instrument enipiiisch zu oimittolndo Formel zur Berechnung der Windgeschwindigkeit 
aus der Oeschwindigkoit v der Schalonniittolpunkio hat also z B die Form Stations-Auomomotor der Seowarte 
0 7 + 2 25 V (Meter pro Sekunde) Eh ist eine Windgesohwindigkoit von 07m erfordeilich , damit dieses Aiio*- 
mometer -ilborhaupt sich in Bewegung setzt Koppen giobt als beiläufige Koirektioii flir die nach der Kon- 
stanten S berechneten Windgeschwindigkeiten die Poiniel 1 + 0 8v 

*) S daiühor Referat in Mot Z 1890 B XXV S 361 Bio Litteratui uboi das Eobinsonsche Ane- 
mömeter, welches jetzt das wichtigste Instiu ment zur Bestimmung der Windgeschwindigkeit ist, über seine Auf- 
stellung und die Bestimmung semei Konstanten, ist emo übeiaus giosse Es kann doshalb nur auf einige der 
wichtigsten Arbeiten hingewiesen worden 

Bohrandt, Bohtimmung dei Anomomotoikonstanton Wild, Kop f Met IV 1875 Nr 5 Thiesen, 
ebenda V 1877 Nr 1 Stelling, ebenda IX Klomo Mitteilungen V Bubinsky, ebenda XI Nr 7 — 
Recknagel, Wiedemanna Annalen IV 1878 S 149 Neumayer und v Hasenka mp, Anemometerstudien 
auf der Deutschen Seewarto Archiv der Deutschen Seowarte XX Jahrgang 1897 Nr 4, mit einer Übersicht 
der Littoratur 

Meteorologische Zeitschrift 1889 Recknagel, Littoraturboriclit S 3 Marvin, ohonda Litteratui- 
bencht S 42 Whipple und Dine s, S 79 — 1892 S 317/318 Bin es, Litteraiurhericht S 87 — 1896 
Chree, S 21 Fergusson, Litteraturbencht S 54 — Dines, Holicoid Anemometer S Quart Jouin R Met. 
Soc XIII pag 218 — P Schreiber, Bie wichtigsten Ililfsmittel zur Bestimmung der Windstärke Abhandlungen 
dos kgl Sächs Meteorologischen Institutes Heft 3 Leipzig 1898 Referat vou S p r u n g , Met Z 1900 S 41 
Anemometer-Aufstellung R E Curtis, Met Z 1896 S 251 Über den Einfluss der Hohe der 
Aufstellung auf die registiierte Geschwindigkeit siehe Wald o, Met Z 1888 S 295 He 11 mann, Met Z 
1897 S 321 
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deren Eändern, derselbe ist natürlich bei grösseren Platten relativ viel Meiner. Daher das paradoxe 
Eesultat, dass man durch Anbringung von Löchern in der Platte den Winddruck vermehren kann.^) 

Der Winddruck wächst mit dem Quadrate der Windgeschwindigkeit. Für kleinere Flächen 
(nicht viel über 1 engl. Quadratfuss = 0.093 qm) gilt genähert die folgende empirische Formel: 

P = 0.125v25 

p in Kilogramm pro Quadratmeter, v in Meter pro Sekunde. Der Winddruck beträgt also ca. 12 Proz. 
des Quadrates der Windgeschwindigkeit, oder auch ^/s desselben. Langley nimmt für v< 12 m den 
Koeffizienten von v2 zu 0.07 bis 0.09 an. 2) 

Kernot hat für Windgeschwindigkeiten von 12 — 27 engl. Meilen pro Stunde den Koeffizienten 
von v2 zu 0.0033 gefunden, für englische Masse englische Pfund pro Quadratfuss und v in englischen 
Meilen pro Stunde, Din es nimmt 0.0035 an-, die Instruktion des Signal Service setzt p = 0.0040 
V- (b:30), wo b (Barometerstand) in englischen Zollen. Für grössere Objekte geben diese Formeln 
den Winddruck zu gross an. Baker bezweifelt, dass in England die heftigsten Stürme je einen 
Druck von mehr als 90 kg pro Quadratmeter ausgeübt haben, namentlich nach den Erfahrungen an 
den G-asometern.^) 

5. Scbätzung der Windstärke und Vergleich derselben mit den gleich- 
zeitig gemessenen Windstärken. Vor Erfindung und allgemeinerer Einführung 
von Anemometern war man genötigt, die Stärke des Windes zu schätzen nach den 
sichtbaren Wirkungen desselben. Der grösste Teil der meteorologischen Stationen 
ist noch jetzt auf die Schätzung der Windstärke angewiesen, soweit nicht die 
Windstärketafel von Wild (die sich aber nicht so leicht frei genug aufstellen lässt) 
wenigstens für die unteren Stufen der Windstärke den Mangel eigentlicher Anemo- 
meter ersetzt. 

Darum sind die Anweisungen in den Anleitungen zur Ausführung meteoro- 
logischer Beobachtungen, wie die Windstärke zu schätzen ist, sehr wichtig und 
müssen hier auch die üblichen Windstärkeskalen eine Erwähnung finden. 

Die am meisten im Gebrauch stehende Windstärkeskala ist die Beaufortsche 
12teilige Skala (0 Windstille, 12 Orkan) und die davon abgeleitete Gteilige Skala; 
erstere ist zur See und an Küstenplätzen in Gebrauch, letztere mehr im Inland^) 
(so in Frankreich, in Deutschland etc., früher auch in Russland). 

Ausserdem hat auch eine lOteilige Windskala, welche die Smithsonian 
Institution in Washington ihren Beobachtern vorgeschrieben hatte, grössere Ver- 
breitung gefunden^) (in Österreich, Indien etc.). Das amerikanische Wetter-Bureau 
hat eine Steilige Skala eingeführt. 

Die Stufen der bteiligen Landskala oder halben Beau fort- Skala lassen sich 
kurz so charakterisieren; Windstille, schwacher, mässiger, starker, sehr starker 
Wind, Sturm, Orkan. 

1) Sclion die Alten sollen die Bemerbnng gemaclit und verwendet haben, dass durchlöcherte Segel stärkeren 
Winddrnclc gehen. 

2) Dies gilt für die Erdoberfläche. In grösseren Höhen nimmt der Winddruck iin Verhältnis mit dem 
Luftdruck ab, also im Verhältnis h : 760. ^ 

S) Baker fand, dass eine Platte von 1.5 Quadratfuss einen Winddruck von 38 V 2 engl. Pfund angah (pro 
Quadratfuss), während gleichzeitig eine solche von 300 Quadratfuss nur 22^/2 Pfund registrierte. Bei einem. 
Sturm am 26. und 27. Januar 1894 gab hei den heftigsten Windstössen die erstere 65 Pfund, die letztere nur 
35 Pfund Druck an. S. auch La Nature, Nov. 1885. pag. 414. 

Über Winddruck vergleiche man: H. A. Hazon in American Journal of Science. Vol. XXXIV. 1887. 
pag. 241. Nipher, Proc. S. Louis Academy. Vol VIIT, und Ciel et Terre. 19. Annee. pag. 121. 

Dr. Pines in La Nature. September 1887. pag. 211. — Keport British Assoc. Sonihhampton. 1882. 
pag. 315. 

Admiral Beaufort hat 1805 seine Windskala auf die G-eschwindigkeit und Segelführung einer da- 
maligen Fregatte hei verschiedenen Windstärken gegründet. Dieselbe ist jetzt eigentlich ahsolet geworden, 
weil die Konstruktion und Takelung der Schiffe sich völlig geändert hat und selbe auf Dampfschiffe ohnehin 
keine Anwendung finden kann. In Wirklichkeit wird deshalb jetzt auch zur See die Schätzung der Windstärken 
nach anderen Anhaltspunkten der Wirkung des Windes vorgenommen. 

S. über ältere Windskalen Schmid, Meteorologie. S. 483. 
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Die Stufen der lOteiligen Windskala sind schon etwas schwieriger mit Worten 
gut zu kennzeichnen 

Natürlich sind alle wörtlichen Beschieihungen dei Windstarkestufen mein odei weniger vage 
und passen nicht für alle Üitlichkeiten Dei Beobachter muss sich in seiner Umgebung selbst um 
Anhaltspunkte für die Schatzung der Grade dei Windstaike Umsehen, welche ihm gestatten, deren 
10 zwischen Windstille und Orkan gut auseinandei zu halten 

Es ist nicht so schwer, als es scheinen mag, die Windstaike nach einer 10 (oder 12) teihgen 
Skala in konsequentei Weise zu schätzen 

Abei diese Schatzungen haben stets nur eine lokale Bedeutung, da der Beobachter den Mass- 
stab für die Wmdstarkegiade nui dem Masse der Intensität der Luftbewegungen an seinem Wohn- 
orte entnehmen kann Dieser Massstab wird ubeidies auch mit den Beobachtern etwas veianderlich 
sein Im allgemeinen wiid die Windstärke im Inlande zumeist überschätzt 

Dagegen haben die Schatzungen dei Windstärke einen Voiteil voraus gegenubei den Messungen 
Das Anemometei kann stets nm die Windstaike an dem einzelnen Punkte angeben, an dem es auf- 
gestellt ist, wählend der Beobachter die Windstaike nach dem Totaleindruck der Windwirkungen in 
seinei nächsten Umgebung überhaupt beurteilt Ein grosser Teil der anemometnsch bestimmten 
Windstärke ist viel zu niedrig, wegen ungunstigei Aufstellung dei Anemometer 

Eeduktion der Schatzungen auf absolutes Mass Man hat sich in 
neuerer Zeit vielfach hemuht, die Eeduktionszalilen für die Überfahrung der ge- 
schätzten Windstärken in Windgeschwindigkeiten festznstellen Zu diesem Eehufe 
hat man die geschätzten Windstärken mit den gleichzeitig am gleichen Orte anemo- 
metrisch gemessenen Windgeschwindigkeiten verglichen Dies ist sowohl zur See 
als auch an Kustenpunkten ausgefiihrt worden, und zwar wurden die Eeduktions- 
zahlen für die Beaufort- Skala festgestellt 

Nach den neuesten Untersuchungen von Cuitis^), sowie deren Diskussion und 
teilweiser Berichtigung von Koppen entsprechen folgende Windgeschwindigkeiten 
den nach 12teiliger Beaufort- Skala geschätzten Windstärken^) 

Für die Starkeskala 11 ist etwa 26 m anzunehmen, für 12 aber 40 — 50 m 
Der Grad 12 sollte nur auf Sturme mit zerstörenden Wirkungen angewendet weiden, 


1) Für BooTjachtungen auf dem Lande koniiton sie etwa so bozeicknot werdon 0 Windstille, 1 leiser Zuf?, 
Eaucli steigt nicht melir senkrecht auf, 2 leichter Wind, der bloss Bliittor beAvogt, 3 fnschor Wind, der Home 
Aste bewogt, 4 kräftiger Wind, der Staub aufwirbelt, stärkeie Aste bewegt, 5 starkei Wmd, der die Bäume selbst 
bewegt, 6 stürmischei Wind, die grössten Bäume werdon boiiegt, 7 Sturm, der Aste bricht etc , 8 starker Sturm, 
der kleine Baume bricht, Dächer beschädigt, 9 Orkan, der grosse Bäume bricht, Dächer abträgt etc , 10 Wirbel- 
sturm, dem nichts widersteht Diese letztere Stufe sollte im Inland und ausserhalb dei Gebiete tropischer 
Wirbelsturme nicht in VerAvondung kommen, aussei in den seltensten Fällen, Aienn solide Gebäude zerstört oder 
erheblich beschädigt werden Die 8 Stufen der Amerikaner sind Calm, light, gentle, fresh, bnsk, high, Gale, 
Storm, Hurricane. 

Koppen hat daiauf aufmerksam gemacht, dass man nystematische Fehler macht, wenn man so vor- 
geht Der richtige Vorgang ist, bei gemessenen Windstärken die Mittebverte der Anemoinotermessungen zum 
Ausgangspunkt der Vergleichung zu nehmen und die Schätzungen donselhon zu subsumioron, nicht umgekehrt 
S Met Z 1888 S 239 


Nimmt man umgekehrt, wie es gewöhnlich geschieht, die geschätzten Werte und stellt diesen die gleich- 
zeitig gemessenen Windstärken unter, so Avird m dem unteren Skalengebiet das Mittel (diese letzteron, die ja 
eine Axt Integralwexte sind) gegenüber den Momentenweiten zu hoch sein, m dem oberen Gebiet umgekehrt 
Z B Vergleiche mit dem 8 cilly- Anemometer liefern (ganz dasselbe Materiale) 
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*)W Koppen, Neuere Bestimmungen über das Verhältnis zAvischen Windgeschwindigkeit und Beau- 
forts Stärkeskala Archiv der Deutschen Seewarte B XXI 1808 Nr 5 
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Hauptergebnisse der Vergleicliungen (korrigiert und reduziert, Meter pro Sekunde). 
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1.0 

34 

4-8 
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14 
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6-7 

8-7 
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34 
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? 
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1.7 

34 

4*8 

6*7 

8*8 

10-7 

12-9 
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18-0 
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denen Objekte unterliegen, die nach, gewöknliclier Yoraussicht noch Jahrzehnte 
hätten aus dauern können. 

In den unteren Stufen stimmen die Yergleichungen von geschätzter und ge- 
messener Stärke sehr gut überein (Koppen, Valdo, Mohn, Knipping, 
Gurtis etc., s. Abh. des letzteren S. 45 — 54), in den höheren gehen sie auseinander, 
was bei der Seltenheit der höchsten Stufen ganz natürlich ist.^) 

Pür die höchsten Stufen 11 — 12 (Beaufort) möchte ich nach den gemessenen 
grössten Windstärken (siehe später) 30 und 50 m annehmen, dann erhält man durch 
graphische Interpolation folgende Rednktionsgiössen für die lOteilige Skala, die auf 
den Landstationen üblich ist: 

Gesehätzte Stärke (0 — 10) 123456789 
Meter pro Sekunde 2 3.5 5.5 8 10.5 13.5 16.5 22.5 28 

Lür die ßteilige Landskala braucht man der Vergleichung der Beaufort -Skala 
nur die jedem geraden Teile derselben entsprechende Windstärke zu nehmen. 

B, Maxima der Windgeschwindigkeit und des Winddruckes. Bei 
der Unsicherheit der Konstanten der meisten bisher in Verwendung gewesenen 
Anemometer bleiben natürlich auch die Angaben über die grössten von denselben 
registrierten Windgeschwindigkeiten ziemlich unsicher. Wenn berichtet wird, dass 
das Anemometer der Station Manila bei dem Wirbelsturm am 20. Oktober 1882 
vor der Zerstörung desselben eine Gesebwindigkeit von 54 m pro Sekunde regi- 
striert hat, oder jenes des Observatoriums auf Mauritius bei dem Orkan vom 
29. April 1892 eine Greschwindigkeit gleichfalls von 54 m, so müsste man den 
Reduktionsfaktor kennen, mittelst dessen diese Zahlen abgeleitet worden sind 
(Koppen meint sie auf 40 m reduzieren zu dürfen). 

In Wien wurde am 10- März 1881 eine Windgeschwindigkeit von 128 km pro Stunde registriert 
und am 10. Dezember 1884 von 6 — 7 h am von 130km. Nimmt man die Konstante des Anemometers 
(Kew- Modell) zu 2.2 statt 3, welche Konstante der Registrierung zu G-rnnde liegt, so erhält man‘‘^) 
27 und 27.5 m pro Sekunde (als mittlere Geschwindigkeit für eine ganze Stunde), das Maximum während 
einer Viertelstunde am 10. Dezember ergab sich 2 U 32.5m. Die einzelnen Windstösse haben also sicher- 
lich 40 m pro Sekunde erreicht und überschritten. In Hamburg waren die Maxima der Windgeschwindig- 
keit (nach Kö ppen, reduziert): am 11. Dezember 1891 23 — 26m pro Stunde und 30— 35m in kürzeren 
Pristen-, am 12. Februar 1894 (nach K ö p p e n) 25 — .28 m (reduziert), am 22, Dezember 1894 zu Borkum 
36 m (Stundenmittel). ^) 


1) Man Tergleiche: Scott, Quart. Jonrn- 1. Met. Soc. Vol II. 1874. pag. 109. •— Sprung, Archiv 
der Deutschen Seewarte. II. Nr. 2. 1879. — Chatterton, Quart. Jonm. XIII. pag. 216. 1887. — Mohn, 
Met. Z. 1890. S. 50. — F. Waldo, American Met. Journ. Vol IV. 1887. pag. 268. Met. Z, 1888. S. 240, 
Beobachtungen zur See. — Foppen, Österr. Met. Z. JIY. 1879. S. 306. Met. Z. 1888. XXIII; S. 239. — 
Knipping, Annalen der Hydrographie. 1894. S. 57. Met. Z. 1894. S. 156. — Gurtis und Koppen siehe 
oben. — Kapt. Wilson Bavicer, Quart. Journ. R. Met. Soc. XXV. 1899. pag. 13. 

2) Rednktionsgleichung y = 1.0 +■ 0.73 v'. Bei dem Sturm vom 10. Dezember 1884 vnrden anf der Aspang- 
halin Waggons umgeworfen. — Tagesmittel vom 9. und 10. März 1881 24 m (reduziert). 

3) s. Annalen der Hydrographie. 1894. S. 89 und 1895. S. 99. 
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Beiechnuiig der Windbeobaclitungen 


In England wurden bei diesem Stuim ausserordentliche Windgeschwindigkeiten ei reicht, m 
oikanartigen Böen In Fleetwood (nördlich von Liverpool) in einer Stunde (8^2— 9^2 a) 48 m pro Sekunde 
und 45 m (Kopp en reduzieit auf 35m) wahrend 4 Stunden inLi\eipool (10V2"-“llh2 a) 40 V2 m wahrend 
einer Stunde Die einzelnen Wmdstosse hatten eine viel giosseie Starke, zu Holyhead gaben einzelne 
Böen 67 m pio Sekunde (Koppen leduziert auf 49 m) ImMaizl897 winden am Eousdon Obseiv 
mittelst Dm es’ Di uck-Anemometer 45 m pio Sekunde registiiert Bei dem Sturm vom 16 bis 20. No- 
vember 1893 waren die grössten Windgeschwindigkeiten 43 m pro Sekunde im Stundenmittel auf 
den Ol kn eys -Inseln und ölVsm m den staiksten Böen zu Holyhead 1) 

Bei dem Sturm vom 12 zum 13 November 1894 gab das Anemometei aul dem Eiffeltuim (300 m 
über dem Boden) als Ma\imum 42 m pio Sekunde und lui kmzere Intel valle in den Stossen bis zu 
50 m pro Sekunde „Fm Euiopa,“ meint Koppen, „kann man duichschmttlich als höchste mittleie 
Windgeschwindigkeit einer ganzen Stunde 28 m annclimen Wie weit die Ma\ima daiubei hmaus- 
gehen, lasst sich nicht feststellen “ 

Nach Cuitis daif man annehraen, dass die 0 sie i sehen Anemometer zu hohe 
Winddrucke angeben Die neuesten vergleichenden Beobachtungen zu Holyhead 
ergaben, dass bei einem Stuim die „Piessme Tuhe- Anemometer“ zu Holyhead und 
Bidston 100 1 kg und 109 8 kg pro Quadratmeter als grössten Windduick registrierten, 
wahrend das Osler sehe Anemometer zu Bidston (bei Liverpool! gleichzeitig 307*6 kg 
angah Curtis halt den zu Eousdon im Marz 1897 registiierten Winddruck von 
146’5kg für ein absolutes Maximum in England, das „Wind pressure Comit4“ hat 
als Maximum 273 kg (56 Pfund pro engl Quadrafuss) genommen 

Man bat auch vielfach die Wmdstaike aus den Wirkungen der Windstosse 
zu berechnen versucht. Schon hat auf dem Kai st bei einer nicht excessiv heftigen 
Bora den Winddruck zu 185 kg pro Quadratmetei beiecbnct Fines belichtet, 
dass der Nordwestwind (Mistial, die Bora der Mittelmcerkuste Frankreichs) zu- 
weilen Eisenbalmwaggons umwirft Es lasst sich daiaus berechnen, dass dei Druck 
170 bis 250 kg pio Quadiatmeter eireicht haben mag 

Bei dem oben eiwalinten Stmin vom 12 Novemhoi 1894 wuidc aiü dem EiflVltinm als höchster 
Wmddruck 150 kg pro Quadratmetei konstatieit 0 

Aus den Zeistoiungen, die ein Tornado am 20 Maiz 1875 in Noidamerika 
angenclitet hat, berechnete man den Windduick in der Nahe des Zcntiums auf 
mehr als 380kg pio Quadiatmeter^) 

Die Wnkung des Windes beruht häufig daiauf, dass er in mehr oder minder 
periodisch wiederkehrenden Stossen weht Die getrofienen Objekte werden dadurch 
in eine pendelnde odei schwingende Bewegung vei setzt, welche, wenn die Stosse 
m den richtigen Intervallen wiederkehren, in ilnen Wirkungen sich summieren, die 
Schwingungsweite vergrossern, bis der Gegenstand zum Umsturz kommt Es können 
derart schwächere Winde, die in Stossen wehen, m ihien Wirkungen stärkere 
aber gleicbmassiger wehende Winde uhertreffen Namentlich aber werden die An- 
gaben der Robinson -Anemometer von der Kraft der ersteicn Sturme eine ganz 
Ungenügende Vorstellung geben, weil sie nur mittlere Geschwindigkeiten legistrieren. 

C. Bereclinung der ‘Windbeobachtungen. Uber die Reduktion der 
Messungen der Windgeschwindigkeit ist wßnig zu bemerken Man wird, wie 
bei den meisten meteoiologi sehen Elementen, Mittelwelle der WindsUike fm Stunden 

Annalen der Hydiograpkie 1895 S 97 und 1893 S 498 Diese Daten sind melit loduziert, daher 
wohl zu gross 

2) Symons’ Monthly Met Mag Pehr March 1901 

<*) Met Z 1871 B YI S 267 Schon fand am 14 Januar 1871 980 Pfund Druck auf oine Fläche von 
30 Quadratfuss Die Bora war nicht besonders heftig — Die giosste bishei in Tuest bei Boia während einer 
Stande registrierte Windgeschwindigkeit war 28m pro Sekunde (reduziert) Mazello suchte im Januar 1893 die 
Stärke der einzelnen Borastosse zu registrieren und erhielt etwa 60 m pro Sekunde (Met Z 1893 S 99 ) 

S Met Z 1895 S 112 Comptes rendus CXIX 1894 S 903 

S) S Met Z B XII 1877 S 368 
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(wo Registrierungen vorlianden, aber aucb. für die Beobacbtungstermine, wo erstere 
fehlen), für Tage und für die Monate berechnen, und auch die Extreme der Wind- 
stärke mitteilen. Da die Windstärke an vielen Orten eine starke tägliche Periode 
hat, so sind die Mittelwerte derselben auch von der Wahl der Beobachtungstermine 
abhängig. Das macht sich aber weniger fühlbar, weil auch aus anderen Gründen 
die geschätzten (ja auch die gemessenen) Windstärken verschiedener Orte ihrer ab- 
soluten Grösse nach kaum vergleichbar sind, 

H. Meyer hat die Häufigkeit der verschiedenen Windstärken aufgesucht und selbe mit dem 
Mittelwert verglichen. Es zeigt sich, dass die mittlere Windgeschwindigkeit (wenigstens für Keitum} 
mit der häufigsten nahe zusammenfällt, aber der Abfall der Häufigkeitskurve ist nach der Itichtung 
zunehmender Stärke viel weniger steil, als nach der andern Seite. 

Häufigkeit verschiedener Windstärken zu Keitum. (5 Jahre), Windstärke Beaufort. 

Stärke geschätzt 01 2 3 456789 Mittel 

Häufigkeit in Broz. 3.0 21.8 20.7 23.5 15.3 9.3 3.8 1.8 0.6 0.2 2.8 

Es sind zwei Seheitelwerte vorhanden bei Windstärke 1 und bei 3, der Hauptscheitel fällt aber 
mit der mittleren Windstärke nahe zusammen; für kleinere Zeitabschnitte (wie für die Jahreszeiten 
in der Tabelle von Meyer) ist dies viel genauer der Fall als in der Jahressumme. i) 

Es ist aber zu beachten, dass bei dem grossen Wechsel der Windstärken in kleinen Zeitintervallen, 
die mittlere Windstärke wohl als Windweg, aber viel weniger als Kraftmass (mittlerer Winddruek:) 
Bedeutung hat. 

Die Bearbeitung der Aufzeichnungen der Windhäiifigkeit erfolgt am besten 
in der Weise, dass man die Häufigkeit der einzelnen Windrichtungen und der 
Windstillen in aliquoten Teilen der Gesamtzahl der Beobachtungen angiebt (also in 
Prozenten oder Tausendteilen). Diese Berechnung soll für jeden der Beobachtungs- 
termine einzeln durchgeführt werden, weil die Windrichtung an sehr vielen Orten 
(namentlich an Gebirgsorten, an Küsten) eine sehr ausgesprochene tägliche Periode 
hat, auf welche gerade an solchen Orten sich das Hauptinteresse konzentriert. 

In England ist es zumeist üblich anzugeben, wie viele Tage in jedem Monate 
eine Windrichtung durchschnittlich geherrscht hat, man reduziert also die Summe 
der Windbeobachtungen auf die Anzahl der Monatstage. Das ist sehr übersichtlicli 
und giebt eine leicht verständliche Darstellung der Windverhältnisse eines Ortes. 
Will man aber die Angabe von Zehnteltagen vermeiden, so kommen die seltener 
auftretenden Windrichtungen gar nicht zur Geltung. 

Die graphische Darstellung der Häufigkeit der verschiedenen Windrichtungen 
erfolgt in zweckmässiger Weise derart, dass man die Häufigkeit der Richtungen 
(oder die Windwege, die in dieser Richtung zurückgelegt worden sind) auf den 
Radien eines Kreises aufträgt, weiche den verschiedenen Richtungen der Windrose 
entsprechen, und die Endpunkte der so abgemessenen Strecken durch Linien ver- 
bindet. Die folgenden Figuren 28 und 29 (S. 280) zeigen nach dieser Methode 
konstruierte Diagramme der Häufigkeit der 8 Hauptwindrichtungen im Sommer und 
im Winter an den. West- und Ostküsten der Kontinente in höheren Breiten. 

Um diese Diagramme noch mehr auszunützen, ist auch die Temperatur- und 
Regen wahrsclieinliclikeit der Winde in dieselben aufgenommen worden, auf welche 
später noch verwiesen werden wird. Die schraffierten Teile der Windrose 
entsprechen den kalten Winden (Temperatur unter dem Mittel). 

In diesen Diagrammen kommt auch die jährliche Änderung der Häufigkeit der 
Windrichtungen und die Unterschiede zwischen den Windverhältnissen von West- 
europa und Ostasieu (auch in Bezug auf deren Temperatur Verhältnisse) sehr an- 
schaulich zur Darstellung. 


b I-I. Meyer, Bio Winde zu Keitum auf Sylt. Annalen der Hydrographie. 1890. S. 63, 289. 
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Berechnung der Wmdbeobachtungen 


Mittlere "Windrichtung. Pur manche Zwecke ist die Berechnung der 
mittleren Windrichtung nach der sog Lambert sehen Formel von erheblichen 
Nutzen Die Windrichtungen werden nach dem Masse ihrer Häufigkeit und Starke 
(also nach den zuruckgelegten Windwegen) als Kräfte betrachtet und nach be- 


Fig 28 

Winter 


NNW 






West-Ku^t 


e Ost-Küsh 

Häufigkeit der Winde nach 16 Eiehtungeii 


kannten Sätzen der Mechanik deren Kesultierende nach Eichtung und Staike gesucht. 
Der nachstliegende Sinn dieser Berechnung ist, dass er uns die Versetzung, Verlage- 
rung der Luftmassen infolge der Luftbewegung für einen bestimmten Zeitabschnitt 
angiebt Ein Luftballon, der bei Beginn des Zeitabschnittes am Beobachtungsorte 
frei gelassen worden wäre, wurde am Ende desselben an jenem Punkte sich be- 
finden, der durch die Eesultierende nach Distanz und Eichtung gegeben ist — 



Die Struktur des Windes. 




oder ebenso ein ScMff auf dem Ozean, das dem Winde frei hätte folgen können. 
Diese Darstellung des Effektes der Luftströmungen ist für manche mechanische 
Probleme in Bezug auf die atmosphärischen Strömungen von Interesse. Für 
klimatische Zwecke eignet sie sich aber gar nicht. 

Die Berechnung der mittleren Windrichtung ist einfach genug, namentlich 
wenn man nur die Beobachtungen von 8 Windrichtungen zu berechnen hat. Man 
multipliziert die Zwischenrichtungen NE, SE etc. mit dem Kosinus von 45^ (also 
mit 0*707) und addiert die Produkte zu den diese E-ichtungen einschliessenden zwei 
Hauptrichtungen. So erhält man zunächst 4 Komponenten, welche sich auf 2 redu- 
zieren, wenn man die entgegengesetzten Eichtungen von einander subtrahiert. Aus 
diesen zwei Eichtungen wird dann nach dem Kräfteparallelogramm die Resultierende 
nach Eichtung und Grösse berechnet. Es ist zweckmässig, neben der letzteren immer 
auch die Grösse der 4 resultierenden Hauptrichtungen (N, E, S, W) anzugeben. 

B. Die „Struktur“ oder innere Beschaffenheit des Windes. Der Wind 
besteht durchaus nicht aus gleichförmig bewegten Luftteilchen oder Luftmassen, er 
ist kein in seiner ganzen Masse mit gleichförmiger Geschwindigkeit fortschreitender 
Luftstrom. Man weiss seit langer Zeit, dass der Wind zumeist in einzelnen 
Stössen weht, welche durch Pausen schwächerer Luftbewegung, wenn nicht Wind- 
stille, von einander getrennt sind. In den Aufzeichnungen der Eobinson-Anemo- 
meter kommt diese Eigenschaft der strömenden Luftmassen nicht zur Geltung, weil 
dieselben nur mittlere Geschwindigkeiten angeben, und die Schalen, je schwerer sie sind 
umsomehr, vermöge ihrer Trägheit auch in den Pausen zwischen den Windstössen 
mit nur wenig verminderter Geschwindigkeit fortlaufen. In den Druck- Anemometern, 
namentlich auch in den neueren auf der Saugwirkung des Windes beruhenden 
Eöhren-Anemometern (pressure tube Anemometer) kommt aber die wahre Natur 


3) Darüber ist wolil jetzt taum mehr zu streiten; man ist allgemein davon abgekommen, die Lamh ert sehe 
Formel allgemein zu vemvenden. Man s. Kämtz, Lehrbuch. B. I. S. 166. 

2) Zählen wir, Avie dies allgemein üblich ist, die Windrichtungen von N über E nach S und W (N bis E 
der erste Quadrant u. s. w.), so haben -wir hei 8 Richtungen die 4 Komponenten; 

N + RE cos 45 +■ NW cos 45; E -f NE cos 45 -}- SE cos 45 

S + SE cos 45 + SW cos 45; W -}- SW cos 45 -f- NW cos 45 

N von S und E von W oder umgekehrt subtrahiert, bleiben nur mehr zwei Komponenten; A und B, 

Die Grösse dor Resultierenden ist dann ]/a 2 -f- B2, deren Richtung cp ist gegeben durch tang cp ~ A. : H, 

Hätte man 16 Richtungen, so käme: N -j- NNB cos 671/^ -j- NE cos 45+ENB cos 221/2 und ausserdem 
noch +NNW cos 671/2 + NW cos 45 -1- WNW cos 221/2; ebenso hei den noch übrigen 3 Hanptriehtungen. Man 
hat Tafeln zum ,, Koppeln der Winde“, in welchen die Vielfachen von cos 221/2, cos 45 nnd cos 671/.2 zu finden 
sind, und so die Rechnung erleichtern (cos 22^/2 — 0.924, cos 671/2= 0.383). Z. B. ; Nach anemometris chen Auf- 
zeichnungen legen die 8 Hauptwindrichtungen zu Wien im Mai durchschnittlich folgende Wege zurück: 
Richtung N NE E SE S SW W NW 

Kilometer 2298 644 312 1216 967 308 5274 3181 

NE cos 45 = 644 X 0.707 =455; SE cos 45 = 860; SW cos 45 = 218 und NW cos 45 = 2250. 

N Komponente 2298 + 455 + 2250 = aOOS'km 

E „ 812 4- 465 + 860 = 1627 ,, 

S ,, 967 + 860 + 218 = 2045 „ 

W „ 5274 -h 218 + 2250 = 7742 „ 

N — S = 2958 ; W — E = 6115 ; tang (p = ^ = tang 25.6«. Mittlere Windrichtung W 25.60 ^der N ß4.40 W ; 

oJlI 5 

Grösse der Resultierenden 6794 km. Das Schiff oder der Ballon würde demnach, im Laufe des Mai 0794 km in 
der Richtung W 25.00 N zurüekgelegt haben. 

Man rechnet häufig die mittlere Windrichtung nur aus den Häufigkeitszahlen, was natürlich nicht ganz 
richtig ist und nur deshalb annehmbare Resultate liefert, weil in der That die Stärke der Winde im allgomeineii 
ihrer Häufigkeit ziemlich proportional ist. Vergleichungen nach beiden Methoden gerechneter Werte haben er- 
geben, dass in der That die Unterschiede zumeist unerheblich sind. 
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Die Struktur des Windes 


des Windes zum Vorschein Die Eegistrierungen derselben zeigen, dass der Wind- 
druck fortwährend ausseroi deutlich variiert, der Wind also durchweg in einzelnen 
Stessen weht 

BLouzeau in Belgien scheint sich zuerst mit der ,, Textur des T^indes, wie 
er es nannte, eingehender beschäftigt, und die ünstetigkeit der Luftbewogungen 
innerhalb eines Windes, die Luftruhe neben und zwischen den Windstossen, die er 
geradezu als Luftpiojektile bezeichnet, als eine allgemeine charakteristische Erschei- 
nung erkannt zu haben 

"ln letztei Zeit wai es S P Langley in Waslimgton, dei, mit Vcisuclu^n und Gedunkeu uhoi 
das Flugpioblem beschäftigt, der Natur des Windes besondere Aufmerksamkeit zugeweudet bat In- 
dem er Kobinsonsche Anemometer mit sehr leichten Schalen, z B mit Papieischalon anwcndcto, 
konnte er auch mit diesen die Unstetigkeit der Luftbewegung in den Wmdon konstatieicn und in 
uberzeugendei Weise giaphisch darstellen 

„Der Wind ist nicht eine gleichmassig sich bewegende Masse Luft, soudoni besteht aus^ emei 
Folge sehr kurzer Pulsationen mit verandei lieber Amplitude, und diese l*ulsatioiioii sind, lelativ zui 
mittleren Bewegung des Windes, von veränderliche! Pichtung “ 

Je giosser die mittlere Windgeschwindigkeit, desto giosser sind die iclativen Fluktuationen, 
die in deiselhen eintreten In einem heftigen Winde bewegt sich die Luft wie eine tiimultuoso Massi» 
Die Geschwindigkeit kann m einem Moment 18m pio Sekunde sein, dann vci mindert, sie sieh fast 
plötzlich bis zu einer Kalme, um dann wieder ebenso lebhalt emzusetzen 

Ein schönes Beispiel dei diskontinuierlichen Bewegung der Luft nn Winde giobt 
die folgende Eeprodnktion (Fig 30) einer Registrierung der Windstaiko am 8 Februar 
1889 zu Perpignan mittelst eines Anemometers von Bourdon, das Eines mit einer 
sehr rasch sich drehenden Trommel versehen hat (9 m pro Stunde) ^) 

Angesichts dieser Registrieiungen muss man sich allerdings fragen, was für 
eine Bedeutung die mittlere Geschwindigkeit des Windes eigentlich hat 

Man schreibt diese TJnstetigkeiten der Luftbewegungen im Winde zumeist den Stouingcm zu, 
welche die bewegte Luft an den Kaulieiten der Eidoherflache erleidet Langley ist aber der An- 
sicht, dass der Wind auch in giosseien Hohen uboi dci Erdohorflaclie diese Uiiiegelnulssigkeiten dei 
Bewegung zeigen durfte „Wenn wii die Luft als eine absolut elastische und leihuugHlose Flüssig- 
keit ansehen dmften, musste ]ede Bewegung, welche dieselbe einmal und iigimdwo gehabt hat, lut 
immer erhalten bleiben“ Wenn dies aber auch nicht strenge dei Fall ist, so wiTdeii doch m (h'i Luti 
Bewegungen und Storungen iigendwelcher Art nur sehr langsam ei loschen So erachemt es naliuheh, 
dass die bewegte Luft überall und jederzeit solche Pulsationen zeigt, wie wir sie an dei KidolXT- 
flache beobachten 

Dass die Sturme auf hohen Bergen die gleiche Natur zeigen, wissen wir aus 
den Beobachtungen von Peinter auf dem Sonnblick und von Vallot auf dom 


1) hei dem Sturm vom 12 Februar 1894 zu Hamburg kounto Koppen das Füriaohroitüii dor cmzeliKm 
Wiudstösse über die Wasserfläche dei Elbe deutlich verfolgen Die Q-eschwindiglcoit derHOlbnu betrug 118 m pro 
Sekunde, aber das waren noch nicht die allerschwersten Windstösse Die bewegto Luft zeigte keine Wirbelung, 
sie war nahezu mit Projektileu veigleichbar Annalen der Hydrographie 1894 S 90 

Lancaster, Sur la natnre du vent. Congrbs de la acience de PatmoHphÖro Anvors, Aout IHDl, 
Als Beispiel führt Lancaster unter anderem die Aufzeichnungen dos Anomometeis Osler zu Brüssel bei dem 
Orkan vom 12 März 1876 an 


4h 5m 

10 m 

15m 

18m 26m 

Winddruck in 

30 m 45 m 48 m 65 m 

Kilogiamm pro Quadratmeter 

5h 5m 

12m 

30 in 

38 in 

94 

103 

99 

89 110 

89 120 96 117 

144 

128 

93 

120 


Die stärksten Windstosse zeigen sich in den Aufzeichnungen getrennt durch relative Kalmen von 5 bis 
10 Minuten Dauer, während welcher die Wmddrucke kaum 15 — 20 kg überschritten Dann kam wieder ein Stoss 
von ausserordentlicher Stärke 

S) S. P Langley, The internal work of the wind Washington 1893 Smiths Contnbutions 884 
American Journ of Science Jan 1894 S 41. 

Wie die strömende Luft verhält sieh auch bekanntlich das fliessende Wassei, auch in diesom variiert die 
Geschwindigkeit von Moment zu Moment nach Grosse und Biehtung Sehr auffallond kann man dieses Pulsieren 
der strömenden Wassermassen an Wasserfällen beobachten Dabei kann die mittlere Geschwindigkeit für eine 
etwas längere Periode nnr wenig nach Grösse und Biehtung variieren 
5) Bull Met. des Pyrönees Orientales 1886 



Zunahme der Windgeschwindigkeit mit der Höhe. 
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Mont Blanc. Die letzteren sind dadurch besonders interessant, dass J. Vallot 
mittelst eines von Eichard konstruierten Barographen (Statoskop), welcher die 
Oscillationen des Luftdruckes in den kürzesten Zeitintervallen zu verzeichnen im 
Stande ist, die ausserordentlichen Luftdruekschwankungen (bis zu 5 mm) inner- 
halb weniger Minuten messend verfolgen konnte. Ein Sturm auf dem Mont Blanc 
besteht nach J. Vallot aus einer Serie von „Wirbeln“, welche einer dem anderen 
mit grosser Raschheit folgen, die Vermehrung der Windstärke in dem Moment 
des Vorüberganges jeder solchen kleinen Barometerdepression lässt darüber 
keinen Zweifel.^) 

E. Zunalim© der Windgeschwindigkeit mit der Höhe über dem 
Boden, Es ist eine Erfahrung, die sich jedermann aufdrängt, dass die Wind- 
stärke mit der Erhebung über die Erdoberfläche zunimmt. Die oberen Segel eines 
Schiffes können vom Winde gefüllt sein, während die unteren schlaff herabhängen. 
Bei den meisten Ballonfahrten hat es sich gezeigt, dass der Wind in der Höhe 


Fig. 30. 



Änderungen der Windgeschwindigkeit (Meter pro Sekunde) während 2 Minuten am 8. Februar 1889 
(8 h 28 m bis 8 h 30m morgens) zu Ferpignan. 


viel stärker war als gleichzeitig an der Erdoberfläche, dass in der Höhe heftiger 
Wind, ja Sturm herrschen kann, bei sehr geringer Störung des atmosphärischen 
Gleichgewichtes und schwacher Lufthewegung in den unteren Schichten.^) 

Die anemometrischen Aufzeichnungen haben dargethan, dass die Windstärke 
durchschnittlich über dem ebenen Lande mit der Höhe zuerst sehr rasch, dann 
langsamer zunimmt. 


J. Vallot, Etüde des tempetes au Mont Blanc. Annales de FObservatoire Met. du Mont Blanc. I. 
pag.171— 187, mit interessanten Beproduktionen der Aufzeichnungen des Statoskops bei dem Sturm am 19. und 
20. August 1890. 

Pernter beobachtete im Februar 1888 auf dem Sonnblick, namentlich bei FTordsturmen, die gleiche Er- 
scheinung. Schien der Wind sich eine Weile gelegt zn haben, so fiel das Barometer plötzlich stark, oft mehr 
als 2 mm; diesem Fallen folgte ein mächtiger Windstoss, der nm so heftiger war, je stärker das Barometer ge- 
fallen war, und nach Eintritt des Stosses stieg es dann wieder fast ebensoviel, als es vorher gefallen war. 
Met. Z. 1894. S. 272. 

2) Vergl. Assmann, Übersicht der deutschen wissenschaftlichen Ballonfahrten. Met. Z. 1895. SXX. 
S. 334. Brückner, Met. Z. 1886. XXI. S. 222. — A. Berson in: Wissenschaftliche Luftfahrten. B. IIT. 
Berlin 1900. S. 199 etc. 
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Zunalime dei Windgeschwindigkeit mit der Hohe 


Stevenson hat z B an einem Mast von 15 m Hohe folgende Resultate eilialten 
Zunahme dei Windgeschwindigkeit mit dei Hohe 
Hohe 0 ^ ^ ^ 15 2 m 

Windgeschwindigkeit S 6 8 2 8 7 9 0 91 9 4m pio Sekund^ 

Hohe ~ 0^ 15 5m 

Windgeschwindigkeit 9 9 114 14 0 15 0 16 5 19 0 m pro Sekunde 

^ ^ 9 7 115 14 4 15 3 17 1 19 4m „ 

In dei untersten Schicht erfolgt die Zunahme unregelmassig, mehr sprungweise 

Eines fand in Perpignan folgende Veihaltmszahlen der Windstärken In der Stadt hei 7 ml, 
in 31m 181 im fieien Lande in 7 m 1, in 18 m 1 32 Das Anemometei des Observatoriums zu Zi- 
kawei (bei Shanghai) eigab m 12 m Hohe eine mittlere jährliche Windgeschwindigkeit von 3 6 m, da- 
ffeffen in 41 m 5 9 m, jenes auf dei Insel Jeisey in 8 m über dem Boden 4 75, dagegen in 55 m 7 04 in 
pio Sekunde (Dechevrens) Zu Chicago wurde getunden In 32 m Hohe 4 2 m, m 47 m 4 6 m und 
in 83m Hohe 7 8m pio Sekunde 

Die wichtigsten derartigen Ergebnisse haben die Registiieriingen der Wind- 
geschwindigkeit auf dem Eiffelturm geliefert in 305 m relativer Hohe bei ganz freier 
Aufstellung des Anemometers Die absoluten Windgeschwindigkeiten und deren 
Yerhkltnis zu einander sind^). 


Mittlere Windgeschwindigkeit (Meter pro Sekunde) 1890 — 1895 (6 Jahre) 



Winter 

Frühling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

Maximum 

Minimum 

Paiis 21 m 

2 39 

2 24 

2 05 

190 

215 

2 5 Feh Marz 

1 7 Septemh. 

Eiffelturm 305 

9 85 

8 45 

7 77 

8 76 

8 71 1 

10 5 Jauuai 

j 7 3 Juni 

Yerhaltms 

412 

3 77 

3 79 

4 61 

4 05 

4 9 Oktober 

1 3 6 Juni 


In den Nachtstunden des Septembei erreicht die Zunahme der Geschwindigkeit 
in 300 m ihr Maximum mit 8 0 (von 3— 5^^a), von 7^ abends bis um 6^^ morgens 
durch 12 Stunden ist im September die Windgeschwindigkeit auf dem Eiffelturm 
7 2 mal grosser als am Eureau Central in Paris 21m über dem Boden (bei guter 
Aufstellung des Anemometers), von 11^^ a bis 4^^pm ist das Verhältnis bloss 2 5 
Im Juni sinkt es um Mittag auf 2 2 herab 

Man konnte glauben, dass d e Anemometerstationen auf Beiggipfeln einen 
weiteren Aufschluss geben über diese Zunahme der Windstärke mit der Hohe 
Das ist aber leider nicht der Fall Abgesehen von der mangelnden Vergleichbar- 
keit der anemometrischen Messungen nimmt die Art der Aufstellung des Anemo- 
meters, sowie die Lokalität mit ihrer ganzen nahen und ferneren Umgebung einen zu 
grossen Einfluss auf die Windgeschwindigkeit eines ganz bestimmten einzelnen Punktes 
auf einem Beiggipfel Dies zeigen die folgenden Zahlen 

Die Zunahme der Windgeschwindigkeit mit der Hohe in der freien Atmosphäre 
hat Archihald Douglas mit Hilfe von Drachen, an denen Anemometer ange- 
bracht waren, untersucht Mehrere Beobachtungsreihen bis zu 600 m über dem 
Erdboden ergaben im Mittel das folgende empirische Gesetz (für h>200m)- 

V = v (H.h)"h, 

welches namentlich für grossere Hohen den Beobachtungen sich gut anschmiegt 

5) Journal Scottisk Met Soc Vol V pag 103 u 34.8 Dasen&t werden viele Bool)acMuiigon iitor Zu- 
nahme der Windgeschwindiglceit mit der Hohe mitgoteilt Stevenson stellt als genäher ten Ausdruck fui die 

1 /h i 22 

Zunahme der Windgeschwindigkeit mit der Hohe folgende Formel auf Y = v 1/ . ■ — - - , fdr Hohen zwischen 
4 V 2 und 15m 

2) Nach A Angot, Hesumö des Ohserv An6mom6triq.ues faites au Bureau Central et äi la toui EifTel 
1890—1895 Aunales du Bureau Central Mdt M4moires de 1897 (erschienen 1899) 
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Ort 

Höhe 

Mittlere Ge- 
sehwindigk. 

Ort 

1 i 

Höhe j 

Mittlere Ge- 
schwindigk. 

Jersey 

1 12 m * 

74 m 

Obir 

2140 m 

5-2 m 

Eiffelturm 

305 

8-7 

Säntis 

2500 

7.7 

Ben hTevis 

1343 

84 

Sonnblick 

3100 

7.5 

Mt. Washingt. 

1950 

15-0 

Pikes Peak 

4308 

9-21) 


und auch mit Yettins Messungen der Geschwindigkeit des Wolkenzuges in ver- 
schiedenen Höhen in Übereinstimmung steht. 

Die Berliner wissenschaftlichen Ballonfahrten liefern nach A. Berson folgende 
Yerhältniszahlen für die Zunahme der Windgeschwindigkeit mit der Höhe; 

Höhenschicht 0 — 1 1 — 2 2 — 3 3 — 4 4 — 5 5 — 6 km 

Relative Geschwindigkeit 1.75 1.95 2.15 2.5 3.1 4.5 

Die Windgeschwindigkeit nahe der Erdoberfläche (Anemometer auf dem Tele- 
graphenberg bei Potsdam) ist dabei == 1 gesetzt worden. In den Gebieten der 
Barometermaxima (Anticyklone) nimmt die Windgeschwindigkeit langsamer mit der 
Höhe zu als in jenen der Barometerminima (cyklonale Witterung), obgleich sie in 
letzteren schon an der Erdoberfläche grösser ist (Anticyklone 4-1, Cyklone 5-0 in 
5^/2 km); ebenso nimmt sie bei Ostwinden viel weniger zu als bei Westwinden.^) 

Die besten Aufschlüsse über die Windgeschwindigkeit in grösseren Höhen 
der freien Atmosphäre liefern die Messungen der Geschwindigkeit des Wolkenzuges 
in verschiedenen Höhen, wie sie in jüngster Zeit vielfach mit grösster Sorgfalt und 
Präzision angestellt worden sind. 

Aber auch die älteren fleissigen Messungen der relativen Geschwindigkeit des Zuges der Haupt- 
formen der Wolken von Yettin in Berlin^) müssen auch jetzt noch eine Erwähnung finden. Die 
Hauptergebnisse sind (auf absolute Geschwindigkeiten reduziert): 

Höhe in m 0 500 1150 2200 3900 7000 

Geschwindigkeit 5.8 11.3 9.3 10.7 15.8 18.1 m pro Sekunde 

Die Ergebnisse der neueren mit den besten Hilfsmitteln angest eilten Messungen 
der Geschwindigkeit des Wolkenzuges in verschiedenen Höhen sind schon auf 
8. 279 mitgeteilt worden. 

ISTach den Messungen am Blue Hill nimmt im Sommer für je 100 m Höhen- 
zunahme die Windgeschwindigkeit um 0-27 m, im Winter um 0'65m pro Sekunde zu. 5) 

Die folgende kurze Wiederholung einiger Hauptresultate wird aber hier am 
Platze sein.®) 

1) Die neue Aufstellung dos Anemometers gieljt ater mindestens 10.0 m. Mt. Washington liegt nahe an 
der Mste, nördlicher und mehr in der Bahn der Stürme. Die Windgeschwindigkeit ist auf dem Mt. Washington 
4.3 mal grösser als unten in 100 m Höhe in Portland. 

2) Hature. Vol XXVII. S. 243 u. 432, dann Yol XXXI. S. 600 und Yol XXXHI. S. 593. S. a. Deutsche 

Met. Z. II. 1885. S. 47. 

3) A. Berson, Wissenschaftliche Luftfahrten. B. III. S. 199 etc. 

Met. Z. B. XVII. 1882. S. 267 u- 351. Dr. P. Yettin, Die Luftströmungen über Berlin in den vier 
Jahreszeiten. Zeitschrift des Deutschen Vereins für Luftschiffahrt. 1885. S. 294, 335; 1886. S. 91 ; 1891. S. 105, 
129. 1892. S. 226. 

5) Blue Hill Observatory. Measurements of cloud Heights and Velocities hy Claytou and Pergusson. 
Cambridge 1S92. Annals Harvard Coli. Ohserv. Yol XXX. Part III, und Yol XLII. Part II. Cambridge 1900. 

6) lötudes internationales des nuages 1896/97. Ohserv. de la Suede. Upsala 1898. 

Den Wülkenmessungen 1896 und 1897 am Blue Hill-Ohservatoriuin entnehmen wir noch kurz folgende Er- 
gebnisse (Annals. Vol XLII. Part TI. 1900. S. 243): 

Mittlere Höhe 9200 6400 5400 3700 1500 900 560 m 

Mittlere G-eschwindigkeit 34.7 27.1 24.9 18.4 12.0 13.6 7.5 

Hann, Lebrb. d. Meteorologie. 
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Einfluss dei Unterlage auf die Windgeschwindigkeit 


Mittlere Geschwmdigkeit des Wolkenzuges in verschiedenen Hohen 
(Meter pio Sekunde ) 


Hohemntervall 

0-2 km 

2—4 km 

4—6 km 

6—8 km 

8—10 km 

10 — 12 km 

Upsala 

91 

87 

16 0 

20 4 

26 6 

— 

Blue Hill 

99 

14 8 

201 

25 0 

35 8 

41 6 


Man sieht aus den Ergebnissen der Wolkenmessungen, dass in den Hohen 
oberhalb 7 km die Wolken durchschnittlich die Geschwindigkeit der Stinme an der 
Erdoberfläche besitzen, und dass doit oben an der Erdoberfläche unbekannte Wind- 
geschwindigkeiten von 70— 100m pro Sekunde voi kommen 

P. Einfluss der Unterlage, der Beschaffenheit der Erdoberfläche auf 
die Windgeschwindigkeit. Die Windgeschwindigkeit wird durch die Unebenheiten 
der festen Erdoberfläche sehr stark verrmgeit Die Windgeschwindigkeit ist um 
so grosser, je flacher, ebener das Land ist, Baume, namentlich Wälder, schwachen 
die Winde und sind schon deshalb oft von grosser klimatischer Bedeutung Nur 
über dem glatten Steppenboden oder der baumlosen Hochebene können die Sturme 
ungehindert ihre volle schädliche Kraft entfalten, Wälder wirken wie Schutzwande 

Den geringsten Widerstand findet die Luftbeweguug über den Wasserflächen, 
die Windgeschwindigkeit ist deshalb unter gleichen Verhältnissen über den Meeren 
und an flachen Küsten am stärksten, aber selbst eine flache Küste hemmt schon 
den Wind sehr merklich in den unteren Schichten. 

In Berglandern ist die Windgeschwindigkeit örtlich sehr verschieden, ebenso 
die Windrichtung Hinter Bergiucken kann fast volligei Windschutz bestehen, 
in manchen engen Thalern dagegen, die eine hierfür günstige Richtung haben, kann 
der Wind leicht zu Stiirmesstarke anwachsen Wenn dei Wind eine steil ab- 
sturzende Bergwand ziemlich senkrecht trifft, wird derselbe zuweilen am oberen 
Rande derselben gar nicht gefühlt, man kann mitten im heftigen Sturme auf freier 
Bergeshohe Windstille haben. Der Luftstrom geht dann m einem Bogen über den 
Berggipfel hinweg 

Diese Erscheinung zeigt sich m germgeiem Grade und in verschiedene! Weise hei jedem Ilindei 
ms, das dem Winde direkt in den Weg tritt Em Anemometei, das am Rande dei Plattiorm eines 
Turmes aufgestellt ist, wird, wenn es dieselbe nicht sehr hoch überragt, von veisclnedenen Wind- 
richtungen m verschiedene! Weise affizieit, es registneit hei thatsachlich glcichei Windshlike ver- 
schiedene Geschwindigkeiten je nach der Richtung des Windes ‘‘) 

Uber Wasserflächen ist die Windgeschwindigkeit grosser als gleich- 
zeitig am Ufer über dem Lande Sehr schon zeigen dies die anemometrischen 
Aufzeichnungen zu Chicago und draussen im Michigan -See Das Anemometer zu 
Chicago ist 31 4 m über dem Boden aufgestellt, m 5 km Entfernung davon m ENE 
befand sich auf einem Gebäude im See nur 113 m über der Wasserfläche em 
zweites A.nemometer. Im Mittel war die Windgeschwindigkeit über dem See 1*6 mal 
grosser als über der Stadt, m den Nachtstunden sogar doppelt so gross Die 


1) Dies ist z B auf dem Ohirgipfel hei Sudweststürmeii der Fall Während diesolbon auf dom Beigkainm 
selbst so heftig sind, dass dei Gipfel nui in tnoehender Stellung erreicht weideE kann, hei rsolit auf d(mi Gipfel 
selbst fast Luftruhe S auch Zeitschrift fü.r Met B VI S 8 

2) Die zwei Anemometer auf der (Quadratischen geihumigen Plattform des Turmes der meteorologischen 
Centralanstalt auf der Hohen Waite bei Wien befinden sich ca 24 m ubei dem Erdboden und 3 m über der Platt- 
form an der Nordwest- und an der Sudostecke des Turmes Bei Noidwestwinden giebt das eistere, bei Südost- 
winden das letztere grossere Windstärken 
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tägliche Variation der Windstärke ist dafür über dem See nur halb so gross als 
über der Stadt. 

Die Winde, die vom Lande kommen, sind sch-wäcker als jene, die über das 
Meer herkommen. 

1 ^ mittleren Stärke der verschiedenen Windrichtungen an zwei Orten 

der Küsten des Kanals gezeigt. Für Hurstcastle, unweit der Insel Wight, sind die westlichen und süd- 
westlichen Winde Seewinde, die nördlichen Winde Landwinde; für Cherbourg dagegen, das 100km 
entfernt der gegenüberliegenden Seite des Kanals liegt, verhält es sich gerade umgekehrt. Die 
mittleren Windstärken hei verschiedenen Winden sind an diesen beiden Orten: 





p = 


Hurstcastle 

1 Cherbourg 

Differenz 


Windstärke Beaufort 

Hurstcastle -Cherbourg 
für starke Winde 

KW bis ESE 

3.23 

3.91 

— 0.75 

SE bis WKW 

4.62 

3.78 

+ 1.01 


nu nördlichen (Land-) Winde sind zu Hurstcastle um ca. 0.8 Stärkegrade schwächer als zu 

Lherbourg, wo sie über den Kanal herkommen, dagegen die westlichen und südlichen Seewinde um 
1 ötarhegraa kräftiger als zu Cherbourg, wo dieselben Landwinde sind. 2 ) 

Ein ähnliches Eesultat ergiebt die Eeduktion der Anemographen-Aufzeielmungen zu Kronstadt 
und St. Petersburg. Obgleich Kronstadt nur 30 km von Petersburg entfernt liegt, ist die Windstärke 
l^km‘AlßrössQr hei gleicher Aufstellung der Anemometer. Bei den SW- Winden ist der Unter- 
schied am stärksten, hei den über das Land herwehenden Winden, d. i. also bei NE-Winden ist der 
Unterschied am kleinsten, s) ’ 

^ Die Abnahme der Windgeschwindigkeit von den Küsten gegen das Innere des Landes zeigt 
sich recht deutlich in den Zusammenstellungen von Hellmann. 

Darmer giebt folgende Zahlen für die Abnahme der mittleren Windstärke landeinwärts : 
\ alentia 7.4, Wilhelmshaven 6.8, Wustrow 6.2, Memel 5.5, Petersburg 4.3. 

Während an den Küsten der Ostsee (in die mittlere Windstärke 6.3, am Schwarzen 

Meere (in 7.7 m) 5.7 m pro Sekunde ist, sinkt sie im Innern von Russland auf 4.3 (in 10.5 m) und 
sogar auf 2.6 m (in 15.9 m) in den westlichen und nordwestlichen Gouvernements herab. In West- 
sibirien ist sie nur mehr 3.5 (in 8.7 m) bis 2.5, und am kleinsten in Ostsibirien, wo sie auf 1.6m 
(m 9 m) herabsinkt.7) In ähnlicher Weise zeigt sich auch in Kordamerika die Abnahme der Wind- 
stärke von den Meeresküsten und von den Ufern der grossen Seen gegen das Innere des Landes.») 


Zweites Kapitel. 

Die tägliche und jährliche Periode der Windstärke und 
Windrichtung. 

I. Die tägliche und jährliche Periode der WindgeschTvindigkeit. 

A. Beschreibung der täglichen Periode. Die Windstärke hat über dem 
Lande eine sehr ausgesprochene tägliche Periode, und zwar ohne Eücksicht auf die 
Windrichtung. Auf dem offenen Meere dagegen ist, soweit die Beobachtungen reichen, 

U Signal Service Notes. No. YI. H. A. Hazen, Eeport on Wind Yelocities at tke Lake Crih and at 
Chicago. 

2) Annalen der Hydrographie. XYII. 1889. S. 485. S. auch Met. Z. XXV. 1890. Litteratnrbericht S. LJ. 

3) Eykatscho w, Rep. f. Met. B, XII. Nr. 6. 1889. Die rasche und starke Abschwächung der Winde 
landeinwärts ist mir hei den kalten Nacht- und Morgenwinden (südliche Winde gegen das untere Seeende) am 
Ufer des Attersee sehr aufgefallen. Yf''enige Schritte vom Ufer war der kräftige kalte ,,0h6rwind“', der starken 
Wellengang erzeugte, nur ■wenig mehr zu spüren. 

G. He 11 mann, Untersuchungen über die jährliche Periode der Windgeschwindigkeit. Mot. Z. XXXIL 
1897. S. 321, undSupan, Karte der mittleren Windstärke in den Vereinigten Staaten nach Wald o. Geograph . 
Mitteilungen. 1889. S. 20. 

Darmer, Annalen der Hydrographie. 1899. S. 290. 

ß) Die Höhe der Anemometer (Wild sehe Windfahne) über dem Erdboden ist angegeben, weil dieselbe- 
grossen Einfluss auf die registrierte Windstärke hat. 

'^) Kiersnowsky, Rep. f. Met. XII. Nr. 3. 

») Waldü, Met. Z. 1888. S. 285. 


25 ^ 
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kaum eine merkliche tägliche Periode der Windstärke zu konstatieren Sowie ein 
Schif sieh aber dem Lande nähert, macht sich die tägliche Veianderung der Wind- 
stärke wieder fühlbar 

1 Die tägliche Periode der Windstärke in den unteren Luftschichten lasst 
sich im allgemeinen in folgendei Weise beschreiben In der Nacht ist der Wind am 
schwächsten, vielfach herrscht dann völlige Windstille Von 7^ morgens an frischt 
der Wind auf, iiherschi eitet nach 9^' das Tagesmittel seiner Staike, und letztere nimmt 
nun sehr rasch zu, so dass schon bald nach Mittag, durchschnittlich etwa um also 
vor dem Eintritt dos Temperaturmaximums, das Maximum der Windstärke erreicht 
wird Dann nimmt die Windstärke wieder ab und sinkt schon nach 6^ abends 
wieder untei das Tagesmittel An manchen Orten tritt am spaten Abend ein 
kleines sekundäres Maximum auf Besonders charakteristisch ist folgendes: Die 
Windstärke bleibt etwa 15 Stunden unter dem Mittel und erhebt sich nur 9 Stunden 
bei Tage ubei dasselbe Bei Nacht sind die Änderungen der Windstärke gering, 
bei Tag hingegen ist das Anschwellen der Windstärke etwa von 9^ an sehr gross 
und ebenso wieder deren Abnahme Die tägliche Variation der Windge- 
schwindigkeit an der Erdoberfläche ist ein Tagphanomen, bei Nacht ist 
an den meisten Orten die 'Variation eine sehr geringe, sie stellt gleichsam nui das 
langsame Erloschen der bei Tag angeregten Bewegung vor Die Kräfte, die der 
Tag ausgelost hat, kommen in der Nacht wiedei allmählich zur völligen Euhe 

So betragt z B zu Wien im Jahiesmittel die Zunahme der Windstärke von 7 h morgens his 
l^/ah nachmittags 120 cm (pio Sekunde), die Abnahme bis 7 h abends wieder 101cm, die Andeiung 
bei Nacht ist aber nur 34 cm Die ganze Variation fast spielt sich bei Tage ah Bemerkensweit 
ist auch, dass das ganze Jahr hindurch die Emti ittszeiten der Media kaum sich andern Erst nach 
9h am überschreitet zu Wien das ganze Jahr hindurch die Wmdstaike das Tagesmiltol und sinkt fast 
ebenso gleichmaasig nach 6h pm wicdei unter dasselbe hinab Bei Tcmpei atm gang schliesst sich be- 
kanntlich viel mehr der Tagealange an, ist viel mehr von der Zeit des Sonnenaulganges abhängig 

Die folgende Fig 31 stellt den täglichen Gang der Windstärke zu Wien dar, 
und zwai 1 in den Aquinoktialmonaten (Marz, April, September und Oktober), 
wo derselbe (zu Wien) am ausgeprägtesten ist und die gibsste Amplitude bat. 


1) Die Oloiclniiig des mittleren Ganges dei Wmdstailte in der Nähe der Erdotarfliielio ist iin Mittel von 
6 Stationen, die in Be/ug auf die PliaHen/eiton gut mit einander üTiereinstimmen , folgende x = 0 für Mittn , 
Centimoter pro Sekunde 

Tilglicher Gang der Windstärke 60 sin (251 + x) -h 20 am (05 -j- 2 x) 

Veigleicht man die Eintritts zeiton der Extreme im taghoken Gange des Windes und dei Tomperatm, so 
erhält man folgende Diilerenzen der Bhasenzeiten, ausgedruckt durch die beiden Winkeikonstauton 



Winter 

Frühling 
Wind — 

Sommoi 

Temperatur 

Herbst 

Jahi 

Al 

310 

150 

70 

200 

IGO 

Aa 

22 

48 

10 

48 

37 


So weit nur das erste Glied in Betracht kommt, hotrJigt che Verspätung des Eintrittes dos Tompeiatur- 
maximums gegen das Maximum dei Windstärke im Wintei 2 Stunden, im Sommer nur Stunde, im Jahres- 
mittel 1 Stunde 

Die Eintnttszeiten der Maxima und Miuima der täglichen Windstäike, sowie die Giösse der Sch>vankuiig 
derselben Tiber dem Gebiete der Vereinigten Staaten hat sehr eingehend, auch graphisch, dargostellt E Walde 
im American Met Journal Vol XII S 145 Ameiiean Journal of Science XLIX 8 431 S auch Koppen, 
Met Z XXX 1895 S 330 Westlich von 104° verspäten sieh die Eintrittszeiten der Maxima auf2hhis4hpm 
Schon die ersten anemometrisohen Aufzeichnungen der Windstäike (Anemometer Osle i) zu Birmingham 
(1837 — 1840) und zu Brüssel (1842/43) haben dies dargethan ,, Nach beiden Tabellen,“ sagtSehmid, ,, schliesst 
sieh die Windstärke am nächsten der Sonnenstiahlung an, sie hat ihr Maximum um Mittag, ihi Minimum um 
Sonnenaufgang, von Sonnenuntergang bis Sonnenaufgang hleiht sie beinahe konstant “ Schmid, Meteorologie 
S 500 u 501 

Kämtz war der eiste, der die tägliche Variation der Windstärke aus den drei Terminheohachtnngen von 
Hemmer m Mannheim konstatiert hat Lehrbuch I S 217 1831 
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dann 2. in den drei Sommermonaten, sowie 3. in den drei Wintermonaten. Im 
Winter und im Sommer macht sich ein zweites kleines Abendmaximnm "bemerkbar. 
Die Luftrnhe bei Nacht, der flache Verlauf der Kurven der Windstärke von 7^ abends 
bis 8^ morgens tritt in diesen Zeich- 
nungen deutlich vor das Auge. Die 
kleine Verstärkung des Windes in 
der Nachtzeit ist wohl schon der hohen 
und freien Aufstellung des Anemo- 
meters (24 m über dem Boden) zuzu- 
sehreiben (s. später die Nachweise von 
Hellmann). 

Die tägliche Variation der 
Windstärke zeigt sich abhängig 
von der Jahreszeit und von der 
Witterung. Die Amplitude derselben 
ist im Winter am kleinsten, in der 
wärmeren Jahreszeit am grössten, sie 
folgt aber dabei nicht der Tempera- 
tur, sondern der Grösse der täglichen 
Wärmeschwankung. In erster Linie scheint aber die tägliche Variation der Wind- 
stärke von dem Grad der Himmelsbedeckung abhängig zu sein, sie nimmt ab mit 
zunehmender Bewölkung und ist an heiteren Tagen am grössten. 

Hjeltström^) findet für Upsala (Mai bis August); 


Mittlere Bewölkung 

0—2 

3—6 

7—10 

Amplitude der täglichen Variation 

der Windstärke (Maximum : Minimum) 

3'23 

2.95 

240 

der Wärmeschwankung (Grade C.) 

14.2 

10-4 

5-0 


Windstärke und Temperatur nehmen vom Morgen zum Nachmittag um so mehr zu, je heiterer 
der Himmel ist. Die Ursache beider Erscheinungen ist die mehr oder minder unbehinderte Sonnen- 
strahlung. 

Auch Sprung und Hamb erg haben den Einfluss der Bewölkung auf die G-rösse der täglichen 
Variation der Windstärke nachgewiesen. Die folgenden Verhältniszahlen (Maximum : Minimum) gelten 
für den Sommer: 


Ort 

Upsala 

Swinemünde 

Deutsche Küste 

Petersburg 

Wien 

heiter 

trüb 

Tägliche Schwankung der Windstärke (Maximum : Minimum] 

1 3-03 1 2-64 1 2-02 | 1-87 

1-88 1 1-38 1 1-50 1 140 

► 

1 2-07 

1 1-21 


E. Mazelle hat für Triest folgende Ergebnisse erhalten^): 


Bewölkung 

0-2 


5-6 

7—8 

9—10 

Mittlere Geschwindigkeit 

6-8 

8.2 

10.8 

10.9 

13-9 \ .ii 

Täglich eAmplitude(Max. : Min.) 

2-8 

2.3 

1-7 

1-6 

1-7 U 

„ „ (Max. — Min.) 

6*3 

6-1 

5.7 

5.2 

74 ( Ä 

Quotient jy : y 

1 U.93 

0-75 

0.53 

0-48 

0.54) 3 


1) Hj eltström, Om den dagliga Foriindringen i yindens hastighet. Upsala 1877. Verhandlungen der 
Kgl. Gesellschaft der Wissenschaften. 

Mazelle, Der tägliche und jährliche Gang der Windstärke in Triest. Sitzungsberichte der Wiener 
Akademie. B. C. Dez. 1891. 


Fig. 31. 

105 



Täglicher Gang der Windstärke zu Wien. 
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Es gieht also immerliin auch an tiuben Tagen noch eine eihebhche tägliche Veianderung der Wind- 
stärke, der Einfluss der Bewölkung auf dieselbe ist nicht sogross, als auf die Temperaturschwankung i) 

Sehr wichtig ist ferner die Wahrnehmung, dass an hoch und frei aufgestellten 
Anemometern die tägliche Periode der Windstärke sich weniger geltend macht als 
an niedrig aufgestellten, m den untersten Luftschichten ist die tägliche Variation 
der Windgeschwindigkeit am grössten 

Das zeigen besonders schon die von Dcchevrens auf der Insel Jersey in 
8m und 55m lelativ (über dem Boden) aufgestellten Anemometer^) Das erstere 
giebt eine tägliche Amplitude von 110 cm (Minimum 3^^ am — 45 cm, Maximum 
1 ^/ 2 pm 4" zweite m 55 m eine Amplitude von 32 cm, fast nur cm Vieitel 

der ei Steren (Minimum 7^ am — 18, Maximum 7^pm -f- 14 cm) 

Winde jeder Eiclitung unterliegen in Bezug auf ihre Starke der gleichen täg- 
lichen Periode, alle Winde erreichen das Maximum ihrer Geschwindigkeit m den 
ersten Nachmittagsstunden ^) Doch sind die Winde, welche zumeist heiteres tiockenes 
Wetter bringen, d h bei uns die Ost winde, der täglichen Starkcanderung am 
meisten unterworfen, sie schlafen abends ganz ein und weben dagegen nachmittags 
oft mit stürmischer Heftigkeit Bei den stärkeren, häufiger trüben und feuchten 
Westwinden macht sich die tägliche Periode weniger auffallend bemeikbar 

Die Passate haben über den Kontinenten eine sehr grosse tägliche Änderung 
ihrer Starke, sie wehen häufig nachmittags mit Sturmeskraft, und machen nachts 
einer Windstille Platz (Nachtigal, Sc liweinfurt berichten dies aus Afrika, Sachs 
und Jonas aus den Llanos von Venezuela) ^) 

Auf offener See dagegen fehlt die tägliche Schwankung der Wmdstaikc fast ganz, 
wie Sprung dies aus deutschen Schiffs] ouinalcn (fui die Passatregion)^ Buclian spater 
aus den Beobachtungen an Bord des „Challenger“ (für alle Ozeane) gezeigt haben.®) 
Selbst auf flachen, ozeanischen Inseln zeigt sich ähnliches, so auf den Bermudas. 

Den täglichen Gang der Windgeschwindigkeit auf offenei See und in der Nahe 
des Landes nach den Beobachtungen an Bord des „Challenger“ zeigen folgende 
Zahlen (abgeleitet aus zweistündigen Beobachtungen an 650 Tagen auf offener See 
und an 552 Tagen in der Nahe des Landes)*^). 

1) Hamberg glaubt nacbweisen zu können, dass der EinÄuss dos Grades clei Bewölkung auf die Grösse 
der täglielien Variation der WiiidstUrko rockt gering sei Er findet füi die Bewölkung 0 — 2 Minimum 2 0, 
Maximum 4 9 , Amplitude 2 9m, füi die Bewölkung 9—10 dagegen Minimum 2 4 , Maximum 4 7 , Amplitude 
2 3.m pro Sekunde Bemoikoiiswerter ist das ßosiiltat, dass an Tagen mit kefLigen Winden das Tagesmaximum 
der stärke auf den Mittag selbst lallt, bei abnehmender Windstärke sich aber vorspUtot, von Mittag entfernt 
Sur la Variation diuine de la foice du vont Schwedische Akademie Bihang B 5 Nr 21 Stockholm 1880 

2) S Met Z B XXXIV 1899 S 460 

8) Hann, Die tägliche Periode der Geschwindigkeit und dei Richtung dos Windes Sitzungshonchte der 
Wiener Akad LXXTX S 8fJ. Jan. 1879 

Lame nt sagt von München ,,B 0 morkonsworl ist oh, dass der We&twind konstant, der Ostwmd 
aber intermittierend, weht Er hört hoi Sonnenaufgang auf und fängt am Morgen wieder an “ — Wenn die 
Schotten sagen „The westwind is a gontleman and goes to hed,“ so ist zu beachten, dass im grosseron Teile 
Schottlands der Westwind, der tber die Gebirge heruherkommt, ein trockenoi und heiterer Wind ist, dei Ost- 
wmd dagegen ein feuchter, oft trüber Seewind 

5) Man sehe meine oben citierto Abhandlung S 46—48, und Met Z XIV 1879 S 839 

6) Sprung, Archiv der Deutschen Seewarte 1879 Nr 2 S 15 Buchan, Natura vom 1 Mäiz 1883 
und Challenger Report Physics and Chemistry Yol II 1889 S 25 Eüi die Aquatorialregion habe ich das- 
selbe aus den Beobachtungen der ,,Novara“ gezeigt. Denkschriften der Wiener Akad B LV S 95 und 120, 
und Sohle zky für die Passatregion des Nordatlantischen Ozeans Sitzungsboiichte doi Wiener Akademie 
B CVII Jan 1898 S 96 Koppen, Täglicher Gang der Windstärke auf Beimudas Annalen der Hydro- 
graphie 1883 S 628/629 

'^) Das nächtliche Maximum der Windstärke zur See ist bei Schiffen, die untei Segel gehen, auch dem 
Umstande zugeschneben worden, dass die Segel hei Nacht feucht und deshalb vom Wind praller gespannt werden 
S American Met Journal. II pag 29 Artikel auch sonst interessant 
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Täglicher Gang der Windstärke (Centimeter pro Sekunde). 



Mttn. 1 

2 

4 1 

6 

8 1 

10 1 

Mttg. 

2 

4 

6 

8 

10 

Amplitude 

Offene See 

45a 

454 

447 

440 

438=^ 

443 

■ 449 

450 

446 

440* 

440 

447 

16 cm 

Küstennahe 

244=^i 

246 

245 

245 

262 

300 1 

345 

370 

359 

318 1 

275 

249 

126 cm 


Auf offener See also ist die tägliche Änderung der Windstärke sehr klein, 
bei Annäherung an das Land macht sich aber die tägliche Periode sogleich geltend, 
mit einer starken Zunahme der Windstärke nach Mittag. 

Die Beobachtungen in der Passatregion scheinen auf eine doppelte tägliche 
Periode der Windgeschwindigkeit Innzudeuten, die dem täglichen Barometergange 
ähnlich ist (mit etwas früherem Eintritt der Wendestunden). 

2. Täglicher Gang der Windgeschwindigkeit auf Berggipfeln. Die 
Aufstellung von Anemometern auf Berggipfeln hat in Bezug auf den täglichen Gang 
der Windstärke ein unerwartetes Eesultat ergeben. Es stellte sich heraus, dass im 
allgemeinen auf freien Höhen die Windstärke bei Nacht am grössten 
ist und bei Tag am kleinsten-, also umgekehrt wie in der Niederung. 

Darauf hat zuerst Hellmann (1875) auf Grund der Eegistrierung der Wind- 
geschwindigkeit eines Monates auf dem Mt. Washington (Nordamerika) außnerksam 
gemacht.^) Die später folgenden (oder veröffentlichten) Registrierungen der Wind- 
stärke auf dem Obirgipfel, Säntisgipfel, auf Pikes Peak, auf dem Sonnblick, Ben 
Nevis haben dieses erste Ergebnis vollauf bestätigt, aber zugleich gezeigt, dass der 
tägliche Gang der Windstärke auf Bergen durchaus nicht die gleiche Überein-' 
Stimmung zeigt, wie wir sie für die untersten Luftschichten haben konstatieren 
können. Nur im Sommer ist dieselbe eine ziemlich grosse. Die folgende kleine 
Tabelle giebt eine Übersicht über die Maxima und Minima der Windstärke im 
täglichen Gange auf den verschiedenen Berggipfeln und deren Eintrittszeiten. 


Täglicher Gang der Windstärke auf Berggipfeln. Grösse (Centimeter pro Sekunde) 
und Eintrittszeiten der Extreme. 



Höhe 

Maximum 

Sommer 

Minimum 

Amplitude 

Maximum 

Jahr 

Minimum 

Amplitude 

Ben Nevis 

1343 

31ia 70 

3hp - 60 

130 

3ha 70 

Ihp — 44 

114 

Obir 

2140 

Mittn. 107 

Ihp —129 

236 

8Välhp 56 

Ihp — 73 

129 

Säntis 

y5U0 

1ha 69 

11ha — 95 

164 

9h p 37 

10h a — 41 

78 

Sonnblick 

3110 

8h p 56 

9ha — 68 

124 

7h p 45’ 

8ha — 47 

92 

Pikes Peak 

4310 1 

3h a 143 

Mittg. —136 

279 

3ha 114 

11ha —142 

256 


1) Die BeolDaclitiingeii voa SoTaietzlcy (ai Tage zwiscliea a4P und lö^nördl. Br. und 24 — 49® westl. L. 
stündliüh) und die von Sprung (Areliiv. II. 1879. Studien. 11. S. 16) atgeleiteten Mittel g6l)en folgende 
Gleieliungen (Sprung 1) nacli der gesegelten Distanz allein): 

Täglicher Gang der Windstärke in der Bassatregion (Meter pro Sekunde). 

Sobietzky 4.10 + 0.11 sin ( 6.0 x) -f 0.37 sin (181.3 4- 2x) 

Sprung a 6.69 -|- 0.06 sin (15.0 -f x) 4- 0.07 sin (169.8 4" 2x) 

Sprung b 6.69 + 0.14 sin (19.1 + x) 0.15 sin (164.7 + 2x) 

' Da die Daten von Sprung nur auf 6 täglichen Beobachtungen beruhen, sind die kleineren Amplituden 
begreiflich. Der Charakter des täglichen Ganges ist fast genau der der täglichen Luftdrucksch’wankung. 

Dem stehen aber entgegen die Beobachtungen von W. TJpton in Observ, Caroline Island 1883 (Washing- 
ton Nat. Aead. 1884), S. 37. Dieselben liefern für den SE-Passat das Eesultat: Maximum 10— 11h p m 3.0 m pro 
Sekunde, Minimum 10— 11h am 2.6 m pro Sekunde, eine ganz einfache Periode. 

2) Met. Z. X. 1875. S. 311. 





392 


Die tägliche Periode dei Windgeschwindigkeit 


Die Übereinstimmung im täglichen Gange besteht nur darin, dass die Maxima 
überall in der IN'achthalfte des Tages eintreten, umgekehrt die Minima Die Giesse 
der Tages amplitude zeigt keine Abhängigkeit von der Seeliolie, äriich nicht von 
der relativen Hohe, denn auch nach dieser folgen sich die Gipfel m gleicher Ord- 
nung (relative Höhen 1340, 1600, 2000, 2500, 2700 m caj Für den Sommer, 
wo der tägliche Gang dei Windstärke auf obigen Beiggipfeln noch die beste Über- 
einstimmung zeigt, kann man etwa folgenden mittleren täglichen Gang aufstellen 


Täglicher Gang der Windstärke im Sommer in der liohensclncht zwischen 1400 
i und 4300 m 

Abweichungen vom Mittel (Centimetei pro Sekunde ) 


Mttn 1 

2 

1 

1 ^ 

1 8 1 10 1 Mttg 1 2 

4 1 

6 

1 ® 

1 10 

1 Amplitude 

68 

75 

62 

24 

— 29 — 72 — 89* — 73 

— 39 1 

-3 

27 

50 

164 


Das ist ziemlich genau der umgekehrte Gang von jenem in dei Niederung 

Leitet man in ähnlicher Weise den mittleren täglichen Gang im Jahre für die- 
selbe Hohenschicht ab, so fallt derselbe etwas unregelmässig aus, das Maximum tritt 
zwischen Mitternacht und 3^a ein, das Minimum um 11^ vormittags, von 7^^ morgens 
bis 6^ abends bleibt die Windstärke unter dem Tagesmittel In allen Jahreszeiten, 
den Frühling ausgenommen, stellt sich das Minimum der Windstärke im, Mittel 
schon vor Mittag ein, im Frühling erst um nachmittags 

Es ist wohl zu beachten, dass man die Ergebnisse der Kegistriorungcn dei 
Windgeschwindigkeit auf Berggipfeln nicht schlechthin auch für die gleiche 
Hohe in der freien Atmosphäre gelten lassen darf, weil die Beige durch iliie Er- 
warmung über die Temperatur der umgebenden Atmosphäre und als mechanische 
Hindernisse für die sie tieffenden Luftströmungen auf die Biclitung und Staxke 
der letzteren Einfluss nehmen werden 

Wie weit dies der Fall ist, daiuber können nur Beobachtungen dei Geschwin- 
digkeit (und der Richtung) des Wolkenzuges m entsprechenden Hohen entscheiden 
Die von Satke, Hegyfoky und Polis stündlich oder zweistündlich taguber an- 
gestellten Aufzeichnungen und Messungen der Geschwindigkeit der Wolken haben 
noch keine völlig entscheidenden Resultate geliefert Sie stimmen aber darin uber- 
ein, dass die unteren und mittleren Wolken an Geschwindigkeit vom Morgen bis 
zum Nachmittag abnehmen, um 1 — 3^pm am langsamsten ziehen und dann wieder 
an Geschwindigkeit zunehmen 

Die Wolkenbeobachtimgen auf dem Blue Hill (202 m) haben Helm Clayton 
ergeben, dass in der Hohe der Cumuluswolken, also bis zu 1600 m etwa, die 
Windstärke um Mittag abnimmt, die Differenz der Geschwindigkeit (Meter pro 
Sekunde) gegen Blue Hill betragt* 

8— llh II--2I1 2— 5I1 5—811 

Differenz IGOO m — 202 m -1-24 -f-lC 4-24 4-30 

Für die tägliche Periode der Geschwindigkeit der Cirruswolken aber ßndet 
Clayton: 

Mittlere Geschwindigkeit der Ciriuswolken (Meter pro Sekunde) 

^eit 8I1 lOk Mittg 2h 41i Gli 8h 10h 

G-eschwindigkeit 39 40 40 48 42 41 39 3G m 

1) Hann, Dio tägliche Periode der Windstärke anf dem Sonnbhckgipfel und aut Beiggipfeln ■ö.borliaux)t 
Sitznngsberiübte der Wiener Alcad. B CIII Juli 1894 Den tilglicben Gang anf dem Dodabotta Poak s Sitznnga- 
benohte B LXXIX Jan 1879. 


Die tägliche Periode der Windgesch-windigkeit. 


393 


Das Maximum tritt (wie unten) am Nachmittag ein. Clayton schreibt dies 
der nachmittägigen Verstärkung zu, welche das obere .Druckgefälle durch die Tem- 
peraturzunahme erfährt. 

3. In welcher Höhe findet die Umkehrung des täglichen G-anges der 
Windgeschwindigkei t statt? Darauf haben die Registrierungen der Windge- 
schwindigkeit auf der Spitze des Eiffelturmes in 300 m Höhe über dem Boden 
zuerst eine ganz bestimmte Antwort gegeben. Diese Registrierungen sind jenen 
auf Berggipfeln weit überlegen an Tragweite, weil sie uns die Verhältnisse in der 
freien Atmosphäre wohl völlig rein kennen lernen. 

Auf dem Eiffelturm in 305 m Abstand vom Boden ist die Windgeschwindig- 
keit nachts am grössten und bei Tag am kleinsten, also wie auf den hohen 
Berggipfeln. Das nachmittägige Maximum der Windstärke über der Erdoberfläche 
hat hier schon ganz aufgehört, ja einem Minimum Platz gemacht. 

Die so regelmässige und stark ausgeprägte tägliche Periode der Windge- 
schwindigkeit mit ihrem Maximum bald nach Mittag und Luftruhe während der 
Nacht erwies sich dergestalt nur als eine auf die untersten Luftschichten beschränkte 
Erscheinung, welche selbst im Sommer über eine Höhe von etwa 100 über den Erd- 
boden nicht hinausreicht. 

Die (von Hergesell) auf dem Wasserturme in Strassburg in 52 m und auf 
dem Münsterturm daselbst in 144 m (relativ) aufgestellten Anemometer haben Er- 
gebnisse geliefert, welche die Herrschaft der täglichen Windperiode an der Erd- 
oberfläche noch mehr eingeschränkt haben, und schliesslich ist es Hellmann ge- 
lungen, durch Verwertung der Aufzeichnungen selbst noch niedriger, aber frei auf- 
gestellter Anemometer den Bereich der unteren Tagesperiode der Windstärke voll- 
ständig festzustellen. ^) 

Die auffallende Erscheinung, welche der tägliche Gang der Windstärke zu Padua und Modena 
darhietet, indem dort im Winterhalbjahr das Maximum der Windstärke in der Hacht, wie auf Berg- 
gipfeln, eintritt, das Minimum um Mittag, bildete vor dem Ergebnis der Eiffelturm - Registrierungen 
eine sonderbare, schwer zu erklärende Ausnahme. s) In Zusammenhalt mit neueren Beobachtungs- 
ergebnissen frei in 40 — 60m Höhe aufgestellter Anemometer erklärt sie sich nun, wie Hellmann 
zeigt, dadurch, dass in Padua das Anemometer in 50m, in Modena in 47m über dem Boden auf- 
gestellt ist. Selbst in dieser geringen Höhe ist im Winter der tägliche Gang der Windstärke schon 
jenem auf dem Eiffelturm ähnlich. 


Man s. die ausserordentlieli wichtigen Ergebnisse der Wolkenheobachtnngen auf dem Blue Hill-Obser- 
vatorium in den Annalen des Harvard Observatory. XXX. Part IV- Cambridge 1896. — Ferner: Linss, Zeitschrift 
f. Met. Xy. 1880. S. 323. — Sntke, Tägliche Periode der Wolkengesohwindigkeit und -Richtung in Tarnopol. 
Met. 2. B. XXX. 1895. S. 144. — Hegyfoky, Tägliche Periode der Geschwindigkeit des Wolkenzuges. Met. Z. 
XXX. S. 314. Die unteren und oberen Luftströmungen über der ungarischen Tiefebene. Mathematische und 
naturwissenschaftliche Berichte aus Ungarn. B, XIV. 1898. — Polis, Tägliche Periode des Wolkenzuges und 
der Windrichtung. Met. Z. B. XXXII. 1897. S. 302. Polis findet für den Sommer: 

Relative Geschwindigkeit der unteren Wolken (bis 2000 m etwa). 

Zeit 8a 9 10 ll Mittg. 1 2 3 4 5 6 7p 

Geschwindigkeit 11.9 . 10.8 10.3 8.1 5.7 4.7 5.7 7.3 8.9 9.1 8.7 8.8 

Das sieht sehr entschieden aus, aber die Messungen von Hegyfoky geben für die nnteren Wolken 
vormittags ein Minimum und abends ein Maximum, dagegen stimmen die Geschwindigkeiten der mittleren 
Wolken mit den Resultaten von Polis. 

3) Hann, Der tägliche Gang der Windgeschwindigkeit in 52 und 144m Höhe in Strassburg. Met. Z. 
XXXIV. 1899. S. 457, und G. Hellmann, Zur täglichen Periode der Windgeschwindigkeit. Ebenda S. 540. 
Ich habe in der citierten AbhaiulliiTig darauf hingewiesen, und Hellmann hat das noch stärker betont, dass 
es nicht auf die Höhe der Anemometer über dem Erdboden allein ankommt, sondern in einer Stadt z. B. auf die 
Höhe über dem mittleren Niveau der Dächer. Die Anemometer in den Vereinigten Staaten sind meist sehr hoch 
aufgestellt, aber auch die Gebäude um so viel höher. 

Koppen, Met. Z. XXX. 1895. S. 331 etc. 
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Die folgende kleine Tabelle giebt eine Übersicht über den täglichen Gang 
der Windstärke in verschiedenen Hohen über dem Erdboden in den extremen 
Jahreszeiten Die Hohen sind relative, aber doch nicht genau vergleichbar.^) 


Täglicher Gang der Windgeschwindigkeit Abweichungen vom Tagesmittel 

(Centimeter pro Sekunde ) 


Ort 

Gülie 

Mittii 1 

2 1 

4 1 

6 1 

8 1 

10 

Mittg 

^ 1 

^ 1 

6 1 


10 

Paiis und Wien 

1 22 

1-17 

-26* 

-24* 

A V 
-22 

7mter 

-15 

6 

44 

51 

24 

2 

-10 

-12 

Potsdam 

41 

13 

12 

9 

6 

2 

- 4 

- 11 

- 16* 

-15 

- 8 

2 

lü 

Kremsmunstei 

54 

7 

0 

- 5 

- 8 

- 9 

- 10-* 

- 9 

- 5 

2 

10 

14 

13 

Petriwaite 

58 

17 

4 

- 4 

- 7 

- 9 

- 16 

- 21* 

- 20 

- 7 

11 

25 

27 

Strassburg, Munst 

144 

20* 

23 

33 

33 

11 

- 28 

- 60 

- 60* 

-31 

6 

27 

27 

Eiffelturm 

305 

46 

34* 

52 

72 

48 

- 28 

-112 

-142* 

-94 

- 6 

60 

1 60 

Paris und Wien 

22 

-36 

-54 

-59* 

B S( 
-53 

Dmmer 

- 22 

31 

66 

79 

66 

22 

-23 

-22 

Potsdam 

41 

- 6 

- 1 

-16 

-30^ 

- 19 

18 

53 

57 

25 

-17 

-37* 

-27 

Kremsmunster 

54 

24 

9 

-27 

-58^ 

- 56 

- 21 

21 

41 

32 

17 

7^ 

17 

Petriwarte 

58 

22 

8 

-27 

-61 

- 64* 

- 29 

19 

46 

42 

21 

9* 

15 

Strasshurg, Munst 

144 

20* 

33 

55 

17 

- 60 

- 85^ 

- 46 

-14 

-11 

8 

42 

41 

Eiffcltuim 

305 

138 

132 

67 

-28 

-104 

-130* 

1-108 

-68 

-34 

- 2 

41 

96 


Man sieht, dass ira Winter schon in 40 in über dem Boden der tägliche 
Gang der Windstärke jenem an der Erdoberfläche entgegengesetzt verlauft. 
(Das Observatorium zu Potsdam liegt allerdings selbst schon auf einer Anhohe) 
Im Sommer reicht der letzteic hoher hinauf, vielleicht bis gegen 100 m über den 
Boden Das Minimum dei Windstaike veispatet sich mit zunehmender Hohe von 
4^ früh am Boden auf 8^^ in 55 m etwa und auf 10^^ in 150 und 300 m. Schon 
50 — GO m ubei dem Boden tritt auch im Sommer neben dem Nachmittags- 
maximum dci Windstärke noch ein zweites sekundäres in der Nacht ein 

In eister Annäherung kann man allgemein sagen 2), dass das Minimum der 
Windstärke bis zu 25m etwa um 2^ morgens eiiitritt, in 55 m um in 143 m 

um 10^ und in 300 m um 11 ^/ 2 ^ 

Der Eintritt des Maximums der Windstärke verspätet sich gleichfalls mit dei 
Hohe, m erster Annäherung im gleichen Verhältnis Hellmann hat die folgender 
Mittelzahlen aus den amerikanischen Windregistrierungen abgeleitet 


1) Dio freieste A-iifstelluiig liat wolil das Anemometer auf dei Pethnwarte in Piag, 50 m über dem Bodoi 
auf einei Art Eiffelturm aufgostollt, nocli dazu auf einer Anliolie S Hellmann, Met Z 1899 S 51' 
und S 549 


2) Konstante des tägliclien Ganges der Windstärke im Sommer 


Ort 

Hobe rel 

Al 

M ' 

1 ai 

0-2 

Olt 

Hülle lel 

Al 

! 

Aa 

H 

»2 

Paris 

21 

2420 

70° 

78 om 

12 ein 

Kremsmünstor 

64 1 

177» 

850 1 

14em 

14u 

Wien 

24 

233 

68 

63 

28 

Prag 

58 1 

178 

4b 

41 

28 

Boston 

(581 

239 

53 

68 

25 

Blue Hill 

142 

134 

44 

35 

23 

Wasserturin 

(52) 

218 

17 

54 

15 

Strassb Munster 

144 

102 

—35 

51 

22 

Potsdam 

41 

258 

51 

30 

30 

Eiffelturm 

305 

96 

28 

121 

32 


Beiläufige Mittelwerte 

Paris, Wieu, Boston, Potsdam 30 m 

Wassorturm, Kremamünster, Prag 55 ni 

Blue Hill, Munster 143 m 

Eiffelturm 305 ni 


57 sin (240 +• x) + 24 sin (57 + 2x) 

3ö sin (191 -H x) H- 19 sin, (50 -f- 2x) 

43 sin (118 +■ x) + 23 sin ( 5 + 2x) 

121 sin ( 96 -H x) -1- 32 sin (28 + 2x) 
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Die tägliclie Periode der Windgeschwindigkeit. 

Mittlere tlöhe des Anemometers 15 28 44 68 m 

Mittlere Stunde des Maximums der Windstärke lli37m lli58m 2h27in 3h 38h 

Auf dem Eiffeltürme in 305 m tiber dem Boden ist der tägliche Gang der 
Windstärke jenem an der Erdoberfläche gerade entgegengesetzt. In Paris (21 m) 
ist bei Tag von a bis g*egen 7^p in allen Jahreszeiten die Windstärke 
über dem Tagesmittel; auf dem Eiffelturm aber unter dem Tagesmittel: im 
Winter von 9 ^ 1 ^^ bis 6^p, im Frühling und Sommer von 6^a bis 6^p und im 
Herbst von 7 ^/ 2 ^ bis 6^pm. Die grosse relative Euhe der Luft in 300 m über 
dem Boden im Winter von 11^ vormittags bis 5^ abends ist sehr bemerkenswert. 
Die Unterschiede im täglichen Gange der Windstärke an der Erdoberfläche und 
in 300 m Höhe sind im Jahresmittel folgende: 


Unterschied im täglichen Gange der Windstärke Eiffelturm-Paris (Centimeter pro Sek.). 


Mittn. 

2 

1 ^ 1 

6 

j 8 1 10 1 Mittg. 1 

2 1 4 1 6 

8 

1 10 

143 

140 

118 

63 

—26 —128 —193* 

—189 1—117 —12 

76 

126 


Der Unterschied der mittleren Windstärken oben und unten ist in diesen 
Zahlen schon eliminiert, sie zeigen nur den Unterschied im täglichen Gange in der 
Höhe und am Boden. Die Extreme fallen auf Mitternacht und nachmittags. 


4. Tägliche Periode des Verhältnisses der Windstärke oben und 
unten. Der Abhandlung von A. Angot über die Ergebnisse der Eegistrierung 
des Windes auf dem Eiffelturm wollen wir noch den täglichen Gang der Ver 
hältniszahlen der Windstärke oben und unten entnehmen, indem wir Mittelwerte 
für die Jahreszeiten bilden. 


Verhältniszahlen der Windgeschwindigkeit auf dem Eiffelturm und in Paris. 



Mittn. 

2 

4 

6 

8 

10 

Mittg. 

2 

4 

6 

8 

10 

Mittel 

Winter 

1 4-7 

4-7 

4-8 

4-8 

4-6 

3.7 

3-0 

2-8* 

3.3 

4.1 

44 

4.6 

443 

Frühling 

5-9 

61 

6-0 

5.5 

34 

2-5 

24* 

24 

2.7 

3-2 

4.5 

54 

447 

Sommer 

6*2 

65 

64 

54 

3*0 

24 

24* 

24 

2-6 

3.1 

4-7 

5-6 

4*23 

Herbst 

6-4 

6.5 

G-8 

64 

5-0 

3-3 

2-8* 

2-8 

34 

4.7 

5-7 

64 

5-02 


In der Nacht nehmen die Verhältniszahlen vom Winter bis zum Herbst hin 
fortwährend zu, bei Tag aber bis zum Sommer ab, um dann wieder zu wachsen. 
In den Monatsmitteln tritt in der Nacht das Maximum dieser Verhältniszahlen im 
September ein, das Minimum im Dezember und Februar; bei Tag erreichen die Ver- 
hältniszahlen ihr Maximum im Winter, ihr Minimum im Mai und Juni. Das alles 
ist sehr charakteristisch. 

B. Erklärung der täglichen Periode der Windstärke. Der Amerikaner 
Espy hat gleich nach der Feststellung der täglichen Periode der Windgeschwindig- 
keit an der Erdoberfläche auch auf die wahrscheinlichste Ursache derselben hin- 
gewiesen. Er sucht dieselbe in der aufsteigenden Bewegung der Luft bei Tage, 
welche mit der Temperaturzunahme gleichen Schritt hält. Die aufsteigenden Luft- 
säulen werden unten durch seitliche Zuströmungen ersetzt, welche ein Auffrisclien 
der Winde zur Folge haben, andererseits sinken in deren Umgebung Luftmassen 

1) Näheres über diese Verhältnisse findet man in meiner Abhandlung; Tägliche Periode der Windstärke 
auf Berggipfeln etc. Wiener Berichte. 1894. 
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Die taghelle Periode der Windgeschwindigkeit 

aus der Hohe herab und teilen die daselbst herrschende grossei e Windgeschwin- 
digkeit den unteren trägeren Luftschichten mit. So entsteht bei Tag eine Ver- 
stärkung des Windes 

Diese Erklärung der Zunahme der Windstärke bei Tag ist abei wiedei in 
Vergessenheit geraten, und als die Erscheinung selbst auf Grund zahlreicherer Be- 
obachtungsergebmsse in ihrem Auftieten neueilich Gegenstand gründlicherer Unter- 
suchungen geworden war, fand man grosse Schwierigkeiten, den wahren Giund der- 
selben aufzufinden. Eist Koppen kam (1879) unabhängig von Espy auf die- 
selbe Vorstellung von den Voi gangen, die bei der Verstärkung des Windes bei 
Tage im Spiele sind Er konnte sie nun auch scharfer fassen und neue Begiun- 
dungen fui dieselbe beibringen Per nt er und Sprung haben weitere Beitrage 
zur Theoiie der täglichen Periode der Windstärke geliefert 

Die Espy-Kopponsche Theorie der täglichen Periode der Windstärke, wie 
wir sie nach dem gegenwärtigen Standpunkte unserer Kenntnisse des ganzen Phä- 
nomens auffassen müssen, sucht die Ursache dieser Periode in einer Wechsel- 
wirkung zwischen den oberen und unteren Luftschichten In der ISFahe der Erd- 
oberfläche weiden alle Winde abgeschwacht durch Bewegungshindernisse, durch 
Eeibung, die untersten Schichten der bewegten Luft bleiben zuruck, verlieren einen 
grossen oder den grössten Teil ihrer Geschwindigkeit Bei Nacht namentlich, 
wenn der Boden durch Wärmeausstrahlung stark eikaltet, bildet sich über der 
Erdoberfläche eine stagnierende kalte Luftschicht von grösserer oder geringerer 
Mächtigkeit, über welche die bewegten höheren Luftschichten hmweggleiten , ohne 
die ruhenden unteren Luftmassen in Bewegung zu setzen Wie lange eine kalte, 
dem Boden auflagernde Luftschicht in völliger Euhe verharren kann, trotzdem in 
einer höheren Schicht ein lebhafter Wind weht, kann man im Winter am besten 
beobachten 

Sowie die Sonne aufgegangen ist und den Boden zu ei warmen beginnt. 


1) Espy 111 Philosopliy of storins pag' 14 Bep Brititth Assoc Sept 1840 pag 345 

2) Koppen, Mot Z 1879 B XIV S 333 Anualen der Hy di ogi apliie B XI 1883 S 625 
Dieser Artikel giolit eine vollständige Übersnlit über die Erscheinung der täglichen Periode der Windstärlce 
•and der ErM’lrungsversuche deisolbon Pornter, Zui ErklJliung des täglichen Ganges dei Windgosclnvindigkeit 
Sitzungsberichte der Wiener Ahad B CII Olct 1893 Sprung, Met Z XXIX 1894 S 252 

'0 Ich habe dies in Giaz oft in liborrascliendor Weise erfahren Wenn der Boden durcli Wärmeausstrahlung 
stark eikaltet ist und eine ruhige kalte Luftschicht das gauzo Grazer Feld bedeckt, so bleibt dieselbe, dem Auge 
sichtbar infolge starker Trübung durch Eaueli, meist deu ganzen Tag unbeweglich unten hegen, wenngleich sehen 
m geringen Höhen (etwa 100 m relativ) em sehi lebhafter West- oder Nordwostwind herrscht Die obere Luft 
ist klar und bewegt, die untere kalt, stagnierend, durch hoigGmengt,en Bauch nach oben scharf ahgogronzt Nur 
wenn die Sonne nachmittags den Boden erwärmen kann, also namentlich schon im Vorfrühling, kommt auch die 
untere Luft in Bewegung, der Oberwind greift bis zum Boden durch und wird eine Weile fühlbar Sowie aber 
die Sonne sinkt und die Strahlungskälte wieder wirksamer wird, tritt sogleich wieder Stagiiatioii dei unteren Luft, 
Windstille und Hauchtrübung ein Nur die Erwärmung von unten, dei erwärmte Boden, vei mag die kalten 
Luftschichten vom Boden abzuheben, in Bewegung zu setzen Diese Beobachtung zeigt auch, wie genug die 
innere Beibung der Luft ist 

Damit stimmt vollkommen überein, was M Möller bei Erörterung des Wesens der ,, Reibung“ in mete- 
orologischem Sinne sagt Nachts, wenn es bei hellem Wetter nuten kalt ist, weht auf der Bergspit/e der Wind 
ungeschwäoht weiter, er dringt aber nicht so tief m die Ebene hinab, da hier kalte Luft lagert, welche sieb 
mit der oberen wärmeren Luft nicht wohl mischt Es fehlen dann die kleinen Wirbel mit veitikaler Achse 
welche von der vertikalen Tempeiaturverteilung abhängig sind und die Schichten mischen Die Luft in dei 
Tiefe ist mit dem Eidboden wie verwachsen, sie ruht Windstille tritt ein, und das Gleiten findet nun nichi 
am Erdboden, sondern, in derjenigen Hohenscbicht statt, wo die Luftschichten am glattesten ühei einander hin 
wegstreichen, d i dort, wo sich die Schichten im stabilen Gleichgewicht befinden, keine Wirbel erzeugen, sondeir 
höchstens Lufti\ eilen von kleiner Kammhohe bilden Derart beruhigt z B in hellen Nächten die ,,B6ibung‘ 
nur die unteren Lnftscliichten (Annalen dei Hydrogiaphie 1894 S 63 ) 
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kommt Bewegung in die untersten trägen Luftmassen. Das Spiel aufsteigender 
Luftbewegung stellt sich ein, welches auf S. 52 als Folge der Erwärmung des 
Bodens erörtert worden ist. Die aufsteigende Luft mischt sich mit der zu ihrem 
Ersatz aus der Höhe herahsinkenden Luft und empfängt von ihr auch eine kräftigere 
horizontale Bewegung. Die Wärme hebt die Luft vom Boden ab und dieselbe 
wird in die lebhaftere Luftbewegung der höheren Schichten mit einhezogen; die 
oberen Luftströmungen können sich nun mit geringer Abschwächung bis zum 
Erdboden hinab geltend machen. Alle Windrichtungen erfahren demnach die 
nachmittägige Verstärkung, 

Da das Maximum der Bodentemperatur fast überall schon gegen mittags, 
also vor dem Temperaturmaximum eintritt, so ist auch im allgemeinen die auf- 
steigende Luftbewegung um diese Zeit am lebhaftesten, und das steht mit dem 
gleichzeitigen Eintritt des Maximums der täglichen Windstärke sicherlich in kausaler 
Beziehung.^) 

Die Mischung der oberen und unteren Luftschichten hat eine Abnahme des 
Dampfdruckes in den Mittagsstunden zur Folge, auf welche schon S. 231 hinge- 
wiesen worden ist. So entsteht das sonst unerklärliche Nachmittagsminimum im täg- 
lichen Grange des Dampfdruckes. Dasselbe ist ein Beweis für den Vorgang der Mischung 
von oben kommender trockener Luft mit der feuchteren von unten aufsteigenden Luft. 
Dass die Amplitude der täglichen Windstärkeperiode mit der Abnahme der Be- 
wölkung zunimmt, ist nun auch klar. An heiteren Tagen ist die nächtliche Er- 
kaltung der untersten Luftschichten durch die Wärmeausstrahlung grösser, damit 
auch die Fesselung der Luft an den Boden, die nächtliche Luftruhe. Ferner, je 
kräftiger die Insolation bei Tage, je stärker sich die Oberfläche des Bodens er- 
wärmt, desto lebhafter wird das Spiel der aufsteigenden und niedersinkenden Luft- 
bewegungen sich gestalten und damit auch das Eingreifen der stärkeren Luftbe- 
wegung in der Höhe in die unteren Schichten.^) 

Findet aber die Verstärkung des Windes bei Tage in den unteren Schichten 
in der That ihre Erklärung durch die dann stattfindende Wechselwirkung zwischen 
den unteren und oberen Luftschichten, so müssen letztere das an Bewegung ver- 
lieren, was erstere gewinnen. Die Windgeschwindigkeit in einiger Höhe über der 
Erdoberfläche, soweit sich die Wechselwirkung erstreckt, die aufsteigende Bewegung 
und Mischung erreicht, muss bei Tag abnehmen, die tägliche Periode der 
Windstärke in der Höhe muss die umgekehrte sein von jener an der 
Erdoberfläche. Das beobachten wir nun auch in der That auf dem Eiffelturm. 
Im Winter, wo der Luftaustausch zwischen unten und oben nicht hoch hinaufreicht, 
fällt in der That das Maximum der Windgeschwindigkeit unten mit dem Minimum 
oben (um 2^pm) zusammen. Im Sommer aber, wo dieser Vorgang viel höher hin- 
auf reicht, tritt das Minimum auf dem Eiffelturm schon um 10^ vormittags ein, 
3 Stunden vor den Maximum unten. Dann erhält nach 10^ auch der Eiffelturm 
von oben lebhafter bewegte Luft zum Austausch, das Minimum ist höher hinauf- 
gerückt, und um 2^^ wohl in 1000 — 1200 m zu finden.^) Wie weit sich die Wirkung 

1) Näheres darülior ia Hann, Resultate der anemometrisehen Aufzoicbnungen in Wien. Sitzungsberichte 
der Wiener Akad. B. CII. Febr. 1893. S. 133 etc. 

2) Mit Eecbt weist aber Koppen darauf bin, dass neben der Bewölkung auch die durch die Witterung 
im allgemeinen bedingte Temperaturänderung mit der Höbe von grossem Einfluss auf die Zunabme der Wind- 
stärke am Nachmittage ist. Im Winter kann dieselbe an Maren Tagen ganz Mein sein, ^\6nn bei antioyklonaler 
Witterung die Wärmeabnahine nach oben sehr gering ist. 

3) Satke glaubt auf Grund seiner Beobachtungen der Geschwindigkeit des Wolkenzuges folgende Zahlen 
für das Furtschreiton des Minimums der täglichen Windstärke nach oben gehen zu können: 
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aufwärts erstreckt, lasst sich gegenwärtig nicht bestimmt angeben Man darf aber 
wohl annehmen, dass dieselbe nicht erheblich ubei 12 — 1500m hinauf reichen 
kann Das ist wohl die obere Grenze der aufsteigenden Luftbewegung bei Tag 
und der damit verbundenen Mischung der obeien und unteren Luftschichten Die 
obere Grenze einer merklichen täglichen Warmeschwankung in der freien Atmo- 
sphäre fallt damit zusammen 

Da sich die nächtliche Luftruhe im Sommei nur auf eine Schicht von etwa 
100 m erstieckt, so kann dieselbe wohl nicht dafür vei antwortlich gemacht werden 
bis zu mehreren Kilometern Hohe hinauf die Luftbewegung bei Tag zu retardieren 
Die Abnahme der Windgeschwindigkeit bei Tage auf den hohen Berggipfeln muss 
deshalb eine andeie Ursache haben, man mochte wohl zunächst die längs der Berg- 
abhange aufsteigende Luftbewegung bei Tag dafür verantwortlich machen, welche 
die horizontalen Winde abschwachen muss Doch begegnet man dabei einigen 
Schwieiigkeiten, da der Chaiakter der täglichen Periode auf manchen Berggipfeln 
nicht damit uberemstim men will Auch die allerdings noch nicht vollkommen sicher 
gestellte tägliche Periode der Geschwindigkeit des Zuges der unteren Wolken scheint 
eine neue Eiklarung zu fordern Da aber die Wolkenbildung zumeist einer auf- 
steigenden Bewegung der Luft ihre Entstehung verdankt, so konnte dieselbe auch 
für die Abnahme der horizontalen Bewegung verantwortlich gemacht werden 

Die starke Zunahme der Windgeschwindigkeit auf dem Eiffelturm in der 
Kacht und in den ersten Morgenstunden kann daiauf zuruckgefuhrt werden, dass 
dann die Wirkung der Luftreibung an der Eidoberflache, die bei Tage bis über 
300 m hinauf wirksam wird, aufhort. Die unteien stagnierenden kälteren Luft- 
schichten sind dann die Untcilage, über welche die höheren Schichten fast leibungslos 
sich hiubewegen, die ßodenieibung beeinflusst dann die Wmdstaike im Niveau 
des Eiffelt Hirnes nicht mehr 

Auch das Fehlen der nachmittägigen Verstärkung des Windes über den 
Ozeanen spricht zu Gunsten dei Theorie von Espy-Koppen Denn erstlich ist 
über den Ozeanen wegen der geringen Hemmung der Windgeschwindigkeit über 
der glatten Seeflache die Zunahme der Windstärke mit der Hoho viel kleiner als 
über dem Lande, dann fehlt über der See die untere stagnierende kalte Luftschicht 


Olt 

Paria 

Boston 

Blue Hill 

Eitfoltuini 

Cumulus- 

wolken 

Bon Nevis 

Höhe in m 
Mmiinuni 

21 

'iha 

58 

5 h 

142 

8 h 

305 

10 h 

1100 

2 h pni 

1140 

3 li p m 


Doeli ist diosG ZusamineiisteUungf nur mitKoseivö auf/unelimon Man s auch S pi u ii g , Met Z XXIX 
1894 S 257 

t) S auch Pernter, 1 c 

2) Z B auf dem Scnnbliclc, wo das Minimum schon am Vormittage vor dom Einsetzen der aufatoigon- 
den Luftbewegung eintntt Hann, Tägliche Pouodo doi WindatUiko aut Boiggipfoln Sitzungsheiichto der 
Wiener Akud B CIII S 629 u 063 

Zwischen der allgemeinen aufsteigondon Luttbewegung hei Tage , welche eine ebenso starke niedar- 
sinken de Bewegung, emo fürtwlilirende Mischung herahsmkonder und aufsteigendoi Luftsaiilcheii zur Voraus- 
setzung hat, und den einzelnen, ertlich in giös&ercr Masse aufsteigendon Luttsaulen, welche oben von Haulon- 
wolken gekrönt sind, muss man wohl unterscheiden Es ist auch unwahrscheinlich, dass man sich stets odoi /umoist 
direht vom Boden aus aufsteigende Luftsäulen bei der Cumulusbilclung im Spiele zu denken hat, ich mochte 
glauben, dass diese aufsteigende Bewegung in Masse erst in höheren Niveaus einsetzt , sobald die untenliegen- 
den Schichten durch den oben geschilderten allgememen Erwaimungsprozess von unten uhorhit/t und feiiclitor 
gemacht, örtlich die darüber lagernden kühleren Schichten durchbrechen und emporquellon, ein Vorgang, der 
uns durch Bildung von Haufenwolken (Cumuli) sichtbar gemacht wird Man vergl Hann, Dei ,,autsteigend 0 
Luftstrom “ Met Z XIV 1879 S 351/352 
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bei Nacht und die infolge der Erwärmung der Unterlage aufsteigende Luftbewegung 
bei Tage. 

Derart giebt also diese Theorie für alle wesentlichen Erscheinungen der täg- 
lichen Änderungen der Windstärke in den unteren Luftschichten volle und befrie- 
digende Erklärung und zugleich auch für das Nachmittagsminimum der täglichen 
Periode des Dampfdruckes. Ein ganzer Komplex von interessanten Erscheinungen 
und Vorgängen in den unteren Luftschichten erhält durch sie eine kausale Ver- 
knüpfung. 

C. Die tägliclie Periode der stürmiselien Winde. Schon Hamberg 
hat gefunden, dass bei heftigen Winden das Maximum der Windstärke früher ein- 
tritt, als an ruhigen Tagen. Eine eingehendere Untersuchung des täglichen Ganges 
der Windstärke bei stürmischen Winden hat für Wien, Lesina und Tarnopol das 
Resultat geliefert, dass unter diesen Verhältnissen das Maximum der täglichen 
Windstärke um ca. 2 Stunden früher eintritt als bei schwachen Winden. 

An Sturmtagen (Maximum der Windstärke 70 km pro Stunde = 19.5 m pro Sekunde, Faktor 3) 
tritt zu Wien ein zweites Maximum der Windstärke um Mitternacht auf. Selbst in den Mittelwerten 
für stürmische Monate giebt sich dieses doppelte Maximum schon zu erkennen. Noch entschiedener 
macht sich die Tendenz zur Verstärkung heftiger Winde in der Nacht in den Häufigkeitszahlen der 
stürmischen Winde bemerkbar. Darauf haben Hamberg (1883), Hellmann (1885) und später 
Sprung“ (1886) zuerst hingewiesen. 

Die Registrier nngen der Windgeschwindigkeiten zu Wien haben für 200 stürmische Tage 
folgenden täglichen Gang der Häufigkeit der Tagesmaxima für 2 ständige Zeitintervalle gegeben: 

Täglicher Gang der Häufigkeit der Tagesmaxima der Windstärke 
an stürmischen Tagen (1876—1891). 

Zeit Mittn.2) 2 4 6 8 10 Mittg. 2 4 6 8 10 

Häufigkeit 24 14 19 7* 15 17 30 23 17 6* 10 18 

Die grössten Windstärken erreichen demnach um Mitternacht und Mittag ihre grösste Häufig- 
keit, um 6h morgens und abends ihre geringste. Die tägliche Variation der Verstärkung des Windes 
an Sturmtagen tritt in diesen Zahlen mit überraschender Schärfe hervor. Ganz analoge Resultate 
haben Hell mann und Sprung für Norddentschland gefunden, s) 

D. Die jährliche Periode der Windstärke. Dieselbe kann bier nur im 
allgemeinen und ganz kurz beschrieben werden, da ein spezielleres Eingehen auf 
dieselbe in die Klimatologie gekört. Die jährliche Periode der Windgeschwindig- 
keit ist nach den Klimagebieten recht verschieden und unterliegt zudem örtlichen 
Einflüssen in erheblichem Masse. Eine ähnliche Übereinstimmung wie bei dem 
Ablauf der täglichen Periode des Windes über allen Landfläcben ist bei der jähr- 


1) Hamberg, Sur la Variation diarno de la force du Vent. III, Stockholm 1883. Hellmann, Die 
tägliclie Periode der Gewitter etc. Deutsche Met. Z. II. 1885. S. 437 etc. Häufigkeit stürmischer Winde zu 
Hamburg und Keitum. S. 439. Sprung, Die tägliche Periode der stürmischen Winde. Met. Z. XXXI. 1886. 
S. 224. Hann, Resultate der anemometrisehen Aufzeichnungen zu Wien. Sitzungsberichte der Wiener Akad. 
B. CII. Febr. 1893. Die täigliche Periode der Windstärke an ruhigen und stürmischen Tagen. S. 139—160. 

2) Für das Intervall 11 hp his Iham steht Mitternacht, für Ih bis 3h a 2h etc. 

Die von mir boreehiieten Gleichungen des täglichen Ganges bringen diese Verhältnisse auf den kürzesten 
Ausdruck. 

Winterhalbjahr (x =: 0 für 12VähamJ. 

Wien. Stündliche Häufigkeit stürmischer Winde: 

1.42 sin (290 -f- x) -j- 0.93 sin (114 -+ 2x). 

Wien. Windgeschwindigkeit an Sturmtagen (Meter pro Sekunde); 

0.49 sin (284 -f x) -j- 0.72 sin (86 -P 2x). 
bf orddeuts ehland. Häufigkeit stürmischer Winde: 

1.36 sin (278 + x) -h 1.38 sin (88 -f- 2x). 

Der tägliche Gang der Windgeschwindigkeit an Sturmtagen zu Wien stimmt fast genau (in den 
Phasenzeiteii ganz genau) überein mit dem täglicben Gange der Häufigkeit der Maxinia der Windstärke an 
stürmischen Tagen in Norddeutschland. 
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liehen Periode durchaus nicht zu finden Dieser letzteien liegen keine allgemein 
gütigen Vorgänge zu Giunde, welche hier eine Erörterung finden konnten 

Auf Grund der vollst^indigsten bishei veisucliteu Zusammenstellung der Monatsmittel der Wind- 
geschwindigkeit nach anemometrischen Auf 2 eichnungen kommt Hel Iman n zu folgenden allgemeinen 
Sätzen über die jahi liehe Periode dei Windstärke (Met Z XXXII 1897 S 321) 

1 In dei jahi liehen Peiiode lallt das Ma\immn dei Windstärke in den lioheien Breiten und in 
Küstengebieten, die im Luv (auf dei Windseite) liegen, aut die kalte Jahieszeit, wahrend es im 
Binnenlande einem der Monate Marz bis Juli angehoit Der Eintritt des Maximums der Wind- 
geschwindigkeit entspricht gewöhnlich auch dem des Maximums der Sturme^) 

2 Das Minimum dei Windgeschwindigkeit lallt bei jenen Inlandstationen, welche ein Fiubjahis- 
maximum haben, gewöhnlich aut den August odei September, wahrend es an den Küstengebieten 
mit winterlichem Maximum schon fiulier, im Juni odei Juli eintritt 

3 Die Grosse dei Jahiesscliwankung dei Wmdstaike ist an den Küsten grosser als im Bmnen- 
lande, am giossten abei in den Gebieten mit stieng peiiodi&chen Winden (Monsunen) 

4 Die anemometiischon Autzoichnungen auf den Beiggipteln geben im allgemeinen ein Maxi- 
mum um die Wintei mitte und cm Minimum im Sommei 

Die wichtigsten Arbeiten über die Verteilung dei Windstaiken ubei giosseren Teilen dei Erd- 
oberfläche und deren jährliche Periode sind 

Flank Wal do, Windgeschwindigkeit iii den Vereinigten Staaten Met Z B XXIII 1888 
S 285 Mit 3 Kai ten, Linien gleicher Windstärke m Januai , Juli und Jahi esmittel enthaltend — S u p a n , 
darüber l^et Geographische Mitteilungen 1889 S 20 — Kiersno wskij , Der tägliche und jähr- 
liche Gang und die Verteilung der Windgeschwindigkeiten im lussischen Reiche Rep f Met B XII 
Nr 3 1889 Mit ,, Isodynamen“ des Windes tui das Jahi, Wintei und Sommer S a Met Z 1889 
Litteratmbeuchte S GO — Blanfoid, Winds of Northern Iiidia Phil Tiansactions Vol 164 
1874, Part II Hellmann, Untcisuchungen über die jalii liehe Periode der Windgeschwindigkeit 
Met Z B XXXII 1897 S 321 Mit umfassenden Tabellen ubei die Moiiatsmitiel dei Wind- 
geschwindigkeit 


II. Die tägiiclie Periode der Windrielitung. 

Hier in diesem allgemeinen Teile sollen mir jene periodischen täglichen Ände- 
rungen der Windrichtung kuiz erörtert werden, welche nicht an bestimmte Örtlich- 
keiten gebunden sind, wie die Land- und Seewinde, oder die Berg- und Thalwinde, 
sondein, wenigstens scheinbar, gleich den vorhin beschiiebenen und erläuterten Er- 
scheinungen der täglichen Peiiode der Windstärke, überall in Erscheinung treten, 
oder tieten können, wenigstens über allen Landflachen 

Es ist nahehegend anzunehmen, dass eine Tendenz zu einer dem scheinbaren 
täglichen Laufe der Sonne folgenden regelmassigen Änderung der Windrichtung 
ubei all vorhanden sei Am Vormittage sind die östlich von einem Beobachtungs- 
orte hegenden Gegenden starker erwärmt, um Mittag die südlichen und am Nach- 
mittage die westlichen Wir wissen nun, dass im allgemeinen die Luft die Ten- 
denz hat, unten gegen die wärmeren Gegenden hinzufiiessen, wie Ja die Seewinde 
bei Tag von der kühleren See gegen das wärmere Land wehen Man mochte 
deshalb schliessen, dass allgemein eine Neigung bestehen muss zu Westwinden am 
Vormittage, Nordwinden um Mittag und Ostwinden am Abende Dieser Ge- 
dankengang war auch lange Zeit der herrschende, wenigstens bei den deutschen 
Meteorologen 

Die Beobachtungen der Windrichtungen auf einer frei, entfernt von Bergen 
und grosseren Wasserflächen, gelegenen Oitlichkeit musste diese tägliche gesetz- 
massige Drehung der Windfahne nachweisen 

Hellmann hat zu diesem Behufe die Mittelwerte der Häufigkeit der ver- 

Hellmann, Jäbrhclie Periode der Stürme in Europa Met Z 1895 S 441—449 
-) Cornelius, Meteorologie Halle 1863 S 191 Beiger, Über das Gesetz der täglicken Drehung 
des Windes Jakresberielit des pliys Vereins zu Frankfurt a M. 1866/07 S 89, und Zeitsclinft fnr Met B V 
1870 S 481 Dove, Gesetz der Stürme 4 Aufl Berlin 1873 S 355 etc 
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schiedenen Windrichtungen zu den verschiedenen Tageszeiten zu Madrid abge- 
leitet, das frei auf der kastilisclien Hochebene liegt. Das Ergebnis war folgendes^): 


Tägliche Periode der Häufigkeit der 8 äquidistanten Wind gruppen 
zu Madrid. Jahr. 


stunde 
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84 
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44 
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9.1 
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6 
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14-8 

5-0* 

84 

6.8 
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12.7 
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9 

5.8 

18-9 

5-5 

7.9^ 

5.6 

18-0 

16-9 

12-8 

Mittern. 

6-7 

25-3 

5-6 

9.6 

4-6 

13-6 

11.7 

14.1 


Was sehen wir in diesen Zahlenfolgen? Der Wind dreht sich mit der 
Sonne, er ist vormittags östlich, mittags südlich, abends westlich. Er weht im 
allgemeinen aus jener Plimmelsgegend, wo die Sonne steht, nur bleibt 
er stets etwas links von der Sonne. 

Dieselbe Drehung der Windfahne mit der Sonne habe ich auch für Wien 
nachgewiesen und namentlich auch für das frei in einer Sandwüste gelegene Hukuss, 
sowie ferner zahlreiche Belege dafür geliefert, dass in der That eine allgemeine 
Tendenz über den Landflächen vorhanden zu sein scheint, dass der Wind sich 
mit der Sonne dreht. 

Nach Eournet haben diese Winde, die der Sonne folgen, im Departement de 
la Dröme den Namen Solaures, vents du soleil, solis aura, erhalten. (S. Grad Climat 
de l’Alsace. pag. 72.) 

In der Volksmeinung gilt es vielfach als ein Zeichen für die Fortdauer 
schöner Witterung, wenn der Wind im Laufe des Tages mit der Sonne umgeht, 
ein Beweis dafür, dass diese Erscheinung an ruhigen heiteren Tagen so regel- 
mässig auftritt, dass sie auch dem Volke sich aufdrängt. 

Die Berechnung der mittleren Windrichtung nach Lambert gestattet eine klare 
Darstellung einer täglichen (oder jährlichen) Periode auch dort, wo sie durch eine 
allgemein vorherrschende Windrichtung mehr oder weniger verdeckt wird, so dass 
sie in den ITäufigkeitszahlen direkt nur undeutlich zum Vorschein kommt. 

Deshalb wollen wir (aus obigen Zahlen) für jede Stunde die mittlere Wind- 


q Zeitsclinft für Met. XII. 1877. S. 246. 

Hann, Hie tägliclie Periode der Gescliwindigkeit und der Kiclitung des Windi*3. Sitzuiigs'berielite d. 
Wiener ATcad. LXXIX, Jan. 1879, S. 29— 31 und S. 38— •62. 

Pür Nukuss liake ick z. ß. gefunden (Sommer): 


Komponente 

Ih a 

3 

5 

1 

9 

11 

1 h p m 

3 

5 

7 

9 

11 

E 

137 

138 

127 

163 

218 

212 

191 

162 

148 

132 

130* 

133 

S 

15 

22 

31 

38 

61 

«7 

.57 

42 

39 

25 

17 

14* 

W 

48 

50 

58 

71 

99 

125 

147 

143 

106 

56 

41^ 

45 

N 

211 

206 

200'^ 

212 

246 

286 

340 

385 

388 

339 

282 

239 


Der Wind dreht sich also an diesem im Innern eines Kontinentes gelegenen Orte mit der Sonne. Für 
das Innere von Südafrika (Angola) haben die Beobachtungen des Major v. Mechow dasselbe ergeben. Die Ost- 
winde erreichen vormittags das Maximum ihrer Stärke, die Westwinde nachmittags. Siehe Hann, Sitzungs- 
berichte der Wiener Akad. B. XXXIX. Febr. 1884. S. 203 etc. Ferner: Windgeschwindigkeit und Windrichtung 
auf Lesina. Annalen der Hydrographie. XVI. 1888. S. 289. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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riditnng bereclinen, resp die Grosse der vier Komponenten K, E, S und W und 
ebenso deren Grosse im Tagesmittel Ziehen wir dann den Betrag der K-Kom- 
ponente um 3^, 6^, 9^ etc von deren Tagesmittel ab, so erhalten wir den Einfluss, 
welchen die betreffenden Tagesstunden auf die Grosse der N-Komponente haben , auf 
gleiche Weise wird der Einfliuss auf die E-^ S- und W-Komponente erhalten- Indem 
wir ferner aus diesen Differenzen, welche den Einfluss der Tagesstunde auf die 
Windrichtung darstellen, die mittlere Windrichtung ableiten, erfahren wir, welche 
Windrichtung (und -Staike) diese Tagesstunde hervorgerufen haben wurde, wenn es 
keinen von allgemeineren Ui sacken abhängigen Wind gegeben hatte Auf diese 
Weise sind die folgenden Zahlen entstanden. 


Fig 32 



Tägliche Periode der Windrichtung zu Madrid 


Stunde 

Mittn 

3 

6 

9 

Mittg 

3 

6 

9 

Mittel \v 



Abweichungen 

vom Tagesmittel 




N ord -Komponente 

4-0 

68 

8 7 

48 

— 4-9 

-111* 

— 78 

— 05 

29 8 

Ost- „ 


32 

70 

103 

54 

— 62 

—12 0* 

— 73 

319 

Sud- „ 

-4 0 

— 46 

— 8 8^ 

— 72 

48 

134 

80 

— 16 

25-1 

West- „ 

15 

— 37 

— 73 

— 9 5^ 

— 56 

45 i 

114 

87 

29 5 

N-S 

80 ' 

114 

17 5 

12 0 

— 97 

—24 5 

—15 8 

11 

47 

E— W 

—19 

69 

14 3 

19 8 

110 

—10 7 

—23 4 

—16 0 

24 

Mittlere Richtung 

NIS^W 

K3PE 

]S[39°E 

N59®E 

E4PS 

S24«W 

S56«W 

W40N 

]S[27«E 

Resultante 

82 

13 3 

22 6 

231 

14 7 

26 7 

28 2 

16 0 

43 7 



Richtung von N über E gezahlt 




Winkel 

1 347 

1 31 

1 39 1 

1 59 

1 131 

1 204 

1 236 

1 274 

1 270 


Bei Nacht dreht sich die Windfahne kaum (unter einem täglichen Impuls), 
dagegen rasch von 9^ morgens an 


Ausgregliclien durch penodiaehe Keihen 
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Die vorstehende Fig. 32 stellt diese tägliche Drehung der Windrichtung^ be- 
freit von der vorherrschenden Windrichtung, durch ein Vektor-Diagramm dar. 

In gleicher Weise stellt die Eig. 33 die tägliche Drehung der Windfahne ini 
Sommer auf dem Eiffelturm (300m über dem Boden) dar und ist deshalb von 
ganz besonderem Interesse. Die Drehung stimmt vollkommen mit der täglichen 
Periode zu Madrid überein.^) Der 
Wind dreht sich wie der Zeiger 
einer Uhr oder mit der Sonne. 

Auch auf dem Blue Hill bei 
Boston dreht sich der Wind mit 
der Sonne von links nach rechts 
im Laufe des Tages. Auf der süd- 
lichen Hemisphäre dagegen, z. B. 
zu Cordova (Argentinien) erfolgt 
die Drehung von rechts nach links, 
also auch mit der Sonne. 

Die anemometrischen Eegi- 
strierungen auf Berggipfeln ergeben 
das gleiche Eesultat, wie die fol- 
gende kleine Tabelle zeigt: 


Tägliche Periode der Häufigkeit der Winde auf dem SäntisgipfeL 

(2500 m.) 


Tageszeit 

N 

NE 

E 

SE 

s 

sw 

W 

NW 

5— 7a 

44 

SO 

60 

38 

67 

202» 

! 248 

61 

7—9 

43 

82 

64 

50 

60* 

221 

219 

50 

9-11 

15 

64 

82 

62 

98 

264 

168 

46 

11-lpm 

13* 

44 

63 

64 

136 

312 

140* 

28 

1—3 

16 

44^ 

56 

42 

1 126 

332 

156 

27* 

3-5 

28 

56 

44* 

42 

1 86 

282 

221 

40 

5—7 

34 

65 

50 

34* 

82 

230 

248 

59 


Auf dem Säntisgipfel besteht demnach gleichfalls eine Tendenz zu einer Zu- 
nahme der Häufigkeit jener Windrichtung, welche von einem Punkte des Horizontes 
kommt, der etwa 45 — 60^ links von dem Stunden winkel der Sonne liegt. Dasselbe 
ist der Pall auf dem Sonnblick, auf dem Obir, Pic du Midi, Puy de Dome etc.^) 

1) MO ist die mittlere Windriclituiig selbst (WNW rund). Der Wind AO zu einer beliebigen Tageszeit 
ist, wie man sieht, die Kesultierende der mittleren Windrichtung M 0 und der Komponente M A, welche zu dieser 
Tageszeit sich geltend macht. Angot in Annales du Bureau Central. Menioires de 1897. B. 171 etc. Comptes 
renclus. T. CXXIY. pag. 1020. Sprung, Met. Z. B. XXIX. 1894. S. 259. 

2) H. Clayton, Discussion of cloud Observations. Annals Observ. Harvard College. XXX. Part TV. 
]8S)6. pag. 413 etc. 

3) Pernter, Die tägliche Periode der Windrichtung auf dem Obirgipfel und auf dem Säntis. Met. Z. XX. 
1885. S. 175. Billwiller, Die tägliche Periode der Bichtung und Stärke des Windes auf Berggipfeln. Ebenda 
S. 475. Per nt er, Die Windverhältnisse auf dem Sonnblick. Denkschriften der Wiener Akad. B. LVIII. 1891 
und Met. Z. XXVII. 1892. Litteraturherieht S. 41. P ernte r, Zur täglichen Periode der Windrichtung. Met. Z. 
XXX. 1895. S. 113. Pernter ist geneigt, die tägliche Drehnng des Windes auf Berggipfeln aus der stär- 
keren Erwärmung der östlichen Hegenden am Vormittag, der westlichen am Nachmittage zu erklären, was ja 
fürdie höheren Schichten zutreffen würde, wenn das Temperaturgefälle dazu ansreichen sollte. Aber selbst das 
zugegeben, würde dies in den untersten Schichten eine Tendenz zu einer Winddrehung im entgegengesetzten 
Sinne voraussetzen, also wie sie Cornelius, Berger und Dove angenommen haben. Das ist aber nicht der 
Fall, auch unten Avehen die Winde von der Sonne her. 


Big. 33. 

N 
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Abei nicht bloss die Aneniometei auf den BerggiiDfelii, auch die Beobachtungen 
des Wolkenzuges sprechen dafür, dass auch in den hoheien Schichten der Atmo- 
sphäre die Luftstiomungen die Tendenz haben, sich mit der Sonne tagsüber zu 
drehen, im allgemeinen von dem Orte hei zu wehen, wo die Sonne steht 

Eichter in Glatz hat aus den Beobachtungen des Wolkenzuges das Eesultat 
erhalten, dass im Sommer sein entschieden dei Zug der unteien Wolken sich 
tagsüber von N über E und S nach SW und W dielit Dieser Gang reicht 
zum Teil bis in die oberen Wolkcnschichten hinauf^) 

Noch bestimmtei haben dies die wichtigen Wolkenbeobachtungen auf dem Blue Hill-Ohser- 
vatoimm ei geben, nach dei Beaiheitung dei selben duicb Helm CI ay ton Vom Niveau der Cumulus- 
wolken (ca 1600 m) bis zu dem der Ciiiuswolken (8900m) hat das Ma\imum dei Frequenz des 
Wolkenzuges folgende tägliche Periode^) 

Eintiitt des Mavimums dei Häufigkeit des Wolkenzuges von Vk bis 8V2km Hohe 
Richtung aus N NE E SE S SW W NW 

Zeit des Maximums llhp 2ha 5ha 8ha 11ha 2hp 51ip 8hp 

Auch das Maximum der Geschwindigkeiten tritt nahe zu den gleichen 
Zeiten ein 

Die Beobachtungen sprechen demnach gegen das scheinbar so klare Prinzip, 
von dem wir ausgegangon sind, und zu dessen Begiimdung der tägliche Gang der 
Häufigkeit der verschiedenen Windrichtungen zu Madrid berechnet worden ist. 
Der Wind weht nicht gegen den OH hin, über welchem die Sonne steht, sondern 
er weht umgekehrt von diesem Orte hei 

Es ist nicht schwer, den Grund dafür anzugehen, weshalb dei Wmd nicht 
gegen die Sonne weht, wie wir vorausgesetzt haben Wir haben die dabei wirk- 
samen Temperatuiuntci schiede weit überschätzt Der Ort, wo die Sonne eben auf- 
goht, liegt von dem Orte im Osten, wo sie eben kulminiert (zui Zeit der Nacht- 
gleichen genau), 90 Langengiade entfernt, d i in mittleion Bi eiten eine Entfernung 
von 6— 7000 km, auf diese Distanz veiteilt sich ein Temperaturgefälle (Tempeiatui- 
diffeieuz) von höchstens 10—15«, oder iimd auf 100km Dass dieser geringe 
Temperaturunterschied keinen Westwind am Vormittag gegen die Sonne hin er- 
zeugt, ist mellt verwunderlich 

Weshalb ahei dci Wind umgckeliit von der warmeien Gegend ausgeht, von 
dem Orte herweht, wo die Sonne steht, das ist vorläufig noch nicht erklait 

Die Spiungschc Hegel der täglichen Drehungen der Windfahne 
Sprung hat aus der Koppenschen Theorie der täglichen Periode der Windstärke 
eine interessante Konsequenz abgeleitet und gezeigt, dass dieselbe sich aus den Auf- 
zeichnungen der Windiichtungen als wahischeinlich auch vorhanden nachweisen lasst 
Es muss als bekannt voi ausgesetzt werden, dass die tägliche Rotation der 
Erde den bewegten Koipern an ihrei Oberfläche die Tendenz gieht, nach rechts 
auf der nördlichen Halbkugel (nach links auf der südlichen) von iliier duich be- 


Met Z XXI 1S86 S 403 u 408 

Helm Clayton m Anaala Harvard Observ Vol XXX P lY 1890 pag 412 etc 
3) Bemerkenswert ist ferner, dass die Cinuswolken, die ans SW ziehen, voimittaffs bis 21ip nach lecht' 
diehen (24°), abends wiedei zniiick (nm lö») Die Cmon, die ans NW ziehen, diehen von 71i bis Ih zuiuck, voi: 
1 li bis 81i wieder mi gleichen Betrage nach roohts Sionaliernsioh also stets gegenMittagderrem er 
Westriohtnng Clayton schreibt dies der VerstUiknng des oberen Dmckgradienten von S naoh N nm Mittag 
zn, welolier den Einllnss der Erdrotation verstärkt nnd die Winde nach West dreht 

In Zikawei z B (Sio nordl Br , Ostkuste von China) soll doi Wind tagsüber gegen den Oit genohtei 
sein, wo die Sonne steht, aber das kann hier die Eolge der Land- nnd Seew inde sein (s spater) Comptes rendus 
CXXIV pag 1179, nnd Congres intern M6t Paria 1889 Mem S 160 
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liebige Kräfte vorgeschriebenen Bahn abzuweichen. Diese Tendenz zu einer Ab- 
weichung nach rechts wächst mit (dem Sinus) der geographischen Breite und mit 
der Geschwindigkeit. Infolge dieser Ablenkung der Luftströmungen durch die 
Erdrotation von ihren unmittelbaren Zielpunkten wird (nördlich vom Äquator) ein 
Ostwind mehr und mehr zu einem SE-Wind, ein S-Wind zu einem SW- Wind, ein 
W-Wind zu einem NW-Wind. Nun erfahren aber die stärker bewegten höheren 
Luftschichten eine grössere Ablenkung nach rechts, als die durch Reibung retar- 
dierten an der Erdoberfläche. Der obere lebhaftere Ostwind kommt scheinbar 
mehr aus Süden als der untere durch die Reibung an der Erdoberfläche zurück- 
gehaltene; der obere Südwind kommt mehr aus SW u. s. w. Kurz, die oberen 
Winde kommen für den Beobachter aus einer mehr nach rechts gelegenen Rich- 
tung, sie weichen nach rechts ab von dem ünterwinde. Die Beobachtungen des 
Wolkenzuges geben dies auch unzweifelhaft zu erkennen, worauf wir später ein- 
gehender zurückkommen werden. 

Welche Konsequenzen wird nun ein bei Tage eingeleiteter Luftaustausch 
zwischen den oberen und unteren Schichten infolge dieses allgemeinen Gesetzes 
haben? Der obere aus einem vom Beobachter mehr nach rechts liegenden Punkte 
des Horizontes kommende Wind wird die untere Luftströmung, mit der er sich 
mischt, mehr nach rechts drehen, die Zunahme der Windstärke am Vormittage 
wird demnach auch eine gewisse Drehung der Windfahne nach rechts zur Folge 
haben. Am Abende, wenn der Eingriff der oberen Luftschichten nachlässt und 
erstirbt und damit auch die Windstärke wieder abnimmt, wird sich die Windfahne 
wieder zurückdrehen, also nach links. 

In den höheren Schichten, wo umgekehrt die Windstärke bei Tage eine Ver- 
ringerung erfährt, wird diese Einwirkung des vertikalen Luftaustausches auf die 
Windrichtung die umgekehrte sein, der Wind wird bei Tage sich etwas nach 
links, nach E, abends nach West drehen. 

Sprung fasst diese von der Theorie verlangte tägliche Drehung der Wind- 
fahne in folgenden Sätzen zusammen: 


Auf der nördlichen Hemisphäre hat auf dem flachen Lande oder auch auf Hochebenen 
der Wind die Tendenz, des Vormittags mit dem Uhrzeiger (also nach rechts), nachmittags gegen 
denselben umzugehen. Auf Berggipfeln (in jenen Höhen, bis zu welchen der vertikale tägliche Luft- 
austausch hinaufreicht, müssen wir beisetzen) vollzieht sich eine ähnliche oscillatorische Bewegung 
der Windrichtung, aber im entgegengesetzten Sinne, vormittags gegen den Uhrzeiger, nachmittags 
mit demselben. 

Auf der südlichen Hemisphäre ist die Richtung der Winddrehung die entgegengesetzte. 

Am Äquator werden die Windrichtungen durch den vertikalen Luftaustausch nicht beeinflusst. 
Auch auf dem Meere verschwindet mit der täglichen Periode der Windstärke auch diejenige der 
Windrichtung.^) 

Von den zahlreichen für diese Sätze von Sprung beigebrachten empirischen Belegen können 
wir hier nur folgende mitteilen: 


Häufigkeit bestimmter Drehungen der Windfahne (Prozente der Gesamtzahl). 


23 Ebenen-Stationen der nördlichen Halbkugel 
3 Gipfel-Stationen der nördlichen Halbkugel 
3 Ebenen-Stationen der südlichen Halbkugel 


V ormittagsdrehungen 
mit 1 gegen 
den Uhrzeiger 


Nacämittagsdrehungen 
mit I gegen 
den Uhrzeiger 


61 

39 

47 

53 

45 

55 

60 

40 

38 

62 

61 

39 


Die Drehungen der Windfahne tagüber folgen also in ihrer Mehrzahl der von 
Sprung aus theoretischen Gründen aufgestellten Konsequenz eines Luftaustausches 


1) Sprung, Lehrbuch der Meteorologie. 1885. S, 345. 
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zwischen oben und unten, wie ihn die Espy- Koppen sehe Erklärung der täglichen 
Periode der Windstärke voraussetzt Die eben mitgeteilten Zahlen stutzen demnach 
auch diese Erklärung ’) 

II Die jährliche Periode der Windrichtung kann an dieser Stelle nicht 
behandelt werden. Soweit dieselbe nicht ganz in die Klimatologie geholt, wird 
sie bei den allgemeinen Bewegungen dei Atmosphäre zur Eiorteiung kommen 


Drittes Kapitel 

Eilileitimg in die Lehre von den Luftströmungen (dynamische 

Meteorologie). 

I. Die Entstehung der Luftströmungen im allgemeinen. 

Die erste Ursache fast aller Luftbewegungen sind Tempeiaturuntei schiede 
zwischen mehr odei minder benachbarten Luftmassen Wurde die Erdatmosphaie 
m ihrei ganzen Masse oder doch m allen hoiizontalen Schichten gleiche Tempe- 
ratur haben, so zwar, dass die waimere Schiebt immer die höhere waie, so 
wurden keine Bewegungen in derselben entstehen Eme leichtere Ölscliicht schwimmt 
auf dem Wasser und giebt dabei keinen Anlass zu Bewegungserscheinungen 
Ganz anders, wenn sie zu einer unteicn Schicht wiid 

Wurde die Erdatmosphäre durch die Sonnenstrahlung von oben m der Weise er- 
wärmt, dass die oberen Schichten die meiste Waime absoibieren wurden, so, dass die 
Temperatui in derselben von oben nach unten abnelimen wurde, ohne dass Tempe- 
raturdifferenzen in horizontaler Richtung entstunden, so wurde auch die Erwarmung 
der Atmosphäre keine Gloichgewichtsslorungen hervonufen Wenn eine Wassei- 
masse von oben ci wärmt, oder von der untersten Schicht aus abgekuhlt wird, so 
luft dies auch unter der Wiikung der Schwerkraft bekanntlich keine Strömungen in 
derselben hervoi Ein dem Ictzteien analoger Fall tritt in der Atmosphäre in der 
Tlxat ein, wenn ihre unteisten Scliichten über einer völlig horizontalen Ebene durch 
nächtliche Waimeausstrahlung vom Boden aus erkalten. Eine solche Temperatur- 
anderung ruft keine Stoiimgen m dei Atmosphäre hervor Wenn die Erw<xrmung 
von oben oder die Erkaltung von unten sich durch Warmeleitung auf die nächsten 
Schichten ubertragt, so entstehen daduich doch keine horizontalen Temperatur- 
differenzen und ein Antrieb zur Bewegung bleibt aus 

Ganz anders, wenn die Erwarmung von unten ei folgt Das ist aber gerade 
der Vorgang bei der Erwarmung der Erdatmosphäre durch die Sonnenstrahlung 

Sprung, Studien über den Wind Aroluv der Deutsclien Seewaite III 1879 Die täghclie Periode 
der RicMung des Windes Zeitsoliult fiir Met XVI 1881 S 419 Deutsclie Mot Z 1884 S 15 Die tug- 
liolie Peiiode dei Riclitung und öescliwindigkeit des Windes auf dem EitMtuim Met Z XXIX 1894 8 252 
Es soll liier eine Tendenz zur Dreliung gegeu die Sonne am Vormittag und mit der Sonne am Naciiraittag bestehen 
A Blüht ei, Tägliche Drehung des Wolkenzuges Met Z XXI S 403 u 405 Bei den unteren Wolken iiber- 
wiegen vormittags die negativen, nachmittags die positiven Hegytoky , Wind- und Wolkenzug Ebenda XXX 
S 351 Die Luftströmnngen über der ungarischen Tiefebene Math u naturvv Berichte aus Ungarn XIV 
1898 S 208 etc Pernter, Zur täglichen Periode der Windnchtung; Kiitisehe Auseinandersetzung mit 
Sprung S 115 Auf den Berggipteln drehen die Ostwinde voimittags mit dem Uhrzeiger, nachmittags gegen 
denselben, bei den Westwinden verhält es sich umgekehrt Hegyfoky, Die Drehung der Windfahne auf dem 
Sonnbliük Met Z B XXIX 1894 S 315 

2) Wegen der ungleichen Dauer und Intensität dei Sonnenstrahlung unter verschiedenen Breiten fände 
in Wirklichkeit eine gleichmässige Eiwärmung von oben auch untef obiger Annahme nicht statt 
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Der Boden erwärmt sich stärker als die auflagernde Luft, und die untersten 
Schichten werden wärmer als die darüber lagernden. Die vertikalen Bewegungen, 
die durch diese Temperaturverteilung in der Atmosphäre entstehen, und deren 
Folgen sind schon früher beschrieben worden. 

1. Der sog. aufsteigende Luftstrom. Es war früher die Vorstellung vor- 
herrschend, dass die tägliche und jährliche Erwärmung der Erdoberfläche durch 
die Sonnenausstrahlung einen aufsteigenden Luftstrom über der erwärmten 
Erdoberfläche hervorruft; eine aufsteigende Bewegung der Luft in ihrer ganzen 
Masse, einen Wind nach oben, anders gesagt. Dove hat noch in allen seinen 
Schriften für die aufsteigende Bewegung der Luft am Äquator das Bild einer ruhig 
brennenden Lichtflamme gebraucht, über welcher die erhitzte Luft emporsteigt, 
während von allen Seiten die kältere Luft zuströmt. Ähnliche Vorstellungen hegte 
man über den Vorgang, der nachmittags über dem erwärmten Boden stattfindet, 
es sollte sich ein aufsteigender Luftstrom einstellen, und es wurden von dem- 
selben manche Erscheinungen abgeleitet, die nur unter der Voraussetzung „eines 
Windes in die Höhe“ damit verknüpft werden konnten.’-) 

Über die Möglichkeit einer allgemeinen aufsteigenden Bewegung der Luft 
zugleich über weiten Flächen, ja über ganzen Ländern trotz des Fehlens der hierzu 
erforderlichen seitlichen Zuflüsse, hat man gar nicht versucht, sich Rechenschaft zu 
geben. Man nahm den' „aufsteigenden Luftstrom“ geradezu als gegeben an und 
verwendete ihn, wo man ihn brauchen konnte. Nur Lamont hat sich gegen 
diese Vorstellung entschieden ausgesprochen und den Vorgang bei der Erwärmung 
der Luft über weiten Flächen schon ganz richtig beschrieben.^) 

In Wirklichkeit schreitet die Erwärmung der Luft von unten her nur all- 
mählich durch das Spiel aufsteigender wärmerer Luft und niedersinkender kälterer 
Luftsäulchen und durch deren Vermischung von unten nach oben fort und 
das Werk des einen Tages setzt sich nach nächtlicher Unterbrechung ani andern 
wieder fort. Bei Nacht schwimmen, wie die Beobachtungen gezeigt haben, wärmere 
Schichten über den unteren durch Ausstrahlung am Erdboden wieder erkalteten, 
bis die Insolation wieder wirksam wird. Der ganze untere Teil der Atmosphäre 
wird auf diese Weise, sowie auch durch Wärmestrahlung vom Erdboden her und 
von der Sonne selbst an ruhigen heiteren Sommertagen viel gleichmässiger erwärmt, 
als es bei einem Aufsteigen der Luftmassen in continuo (falls selbe überhaupt 
möglich wäre) der Fall sein würde. Die ganze Luftmasse wird so allmählich durch 
die Wärme ausgedehnt, und der Luftdruck in einer bestimmten Höhe steigt 
infolge dessen über dem erwärmten L.ande. 

Einen andern Beweis dafür, dass ein aufsteigender Luftstrom im Sinne Doves 
nicht existiert, habe ich dadurch geführt, dass ich gezeigt habe, dass er zur Folge 
haben würde, dass bei den Feuchtigkeitsverhältnissen der Luft in Mitteleuropa es 
kaum einen warmen und zugleich heiteren Sommertag geben könnte. Denn wenn 


1) So z. B. das NacTimittag-sinimmiiiii des Luftdruckes, aucli nocTi von Kreil, der ansdrücldieli sagt, ,,di 0 
Wirlcang des aufsteigenden Luftstromes ist Abnahme des Luftdruckes.“ 

2) Lamont, Über die tägliche Osoillation des Barometers. Sitzungsberichte der Münchener Alcad. 186-3. 
B. I. S.65. 

S) Die Beobachtungen von Olaisher im Fesselballon bei heiterem Wetter ergaben als Wärmeabnahme 
pro 100 m: Höhe in Meter 0—300 3-600 6—900 9—1200 

Temperaturabnahme 0.98 0.71 0.55 0.55 

Also nur bis zur Hoho von 300 m ist die Wärmeabnahme so rasch, als sie einem aufsteigenden Lnftstrom 
entspricht. Ganz dasselbe ergaben die Beobachtungen auf dem Eiffelturm und die Temperaturaufzeiehnungeu 
mittelst Drachen. 
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die Luft auch nur Hs zu 1500 na etwa direkt vom Boden aufsteigen wuide, musste 
auch an trockenen Sommertagen schon Kondensation des Wasser dampfes und Be- 
wölkung emtreten 

Ein wirklicher aufsteigendei Luttstrom, ein „Wind in die Hohe“, tiitt in der 
That nur ein an den erwärmten Bergabhangen als aufsteigender Thalwind, dessen 
Entstehung spater eine Eiklarung hnden wird, sowie in den aufsteigenden Luft- 
wirbeln kleinen und giossen Massstabes, die aber auch stets von Kondensation 
des Wasserdampfes in Form von Wolken und Niederschlagen begleitet sind 

2 Einfluss der Eiwarmung einer Erdstelle über jene ihier Um- 
gebung auf den Luftdruck in der Hohe Die nächste und fui uuseie jetzigen 
Betiachtungen höchst wichtige Folgerung aus dem oben geschilderten Vorgang der 
allmählichen Eiwarmung der Atmosphäre von unten nach oben ist das Steigen des 
Luftdruckes in jeder fixen Hohe ubei dem Orte der Erwaimung, eine Luftdruck- 
zunahme, die mit der Hohe wachst Die Ausdehnung der Luftschichten durch 
die Warme hat zur Folge, dass über jeder fixen Hohe jetzt mehr Luft ist, als 
früher, die druckende Luftsäule, das „Luftgewicht“ über diesem Orte nimmt zu, 
wahrend unten an der Erdobei flache der Luftdruck unverändert bleibt Um wie 
viel die druckende Luftsäule an Hohe zunimmt für einen gegebenen Abstand von 
der Erdoberfläche, ist höchst einfach zu berechnen Bezeichnet h diesen Abstand, 
dt die Temperaturzunahme, a den Ausdehnungskoeffizienten der Luft, so ist ah dt 
dieser Hohenzuwachs der druckenden Luftsäule Für den gleichen Temperatur 
Zuwachs wachst also die Zunahme der druckenden Luftsäule direkt mit der Hohe 
Deshalb sehen wir in Gebirgslandern das Barometer vom Winter zum Sommer um 
somehr steigen, j‘e grosser die Seehohe ist, z B . 


Ort 

Salzburg 

Klagenfuit 

Schafberg 

Obu 

Sonnbhok 

Pikes Peak 

Hohe m m 

445 

1776 

2040 5 

3106 

4308 



Mittlerer Luftdruck 



Januai 

Juli 

724 7 
723 7 

612 4 
617 9 

591-7 
598 6 

516 4 
525 4 

444 3 

459 2 

Differenz 

—10 

55 

69 

90 

14 93) 


Um wieviel das Barometer m einer gegebenen Hohe steigt bei einem be- 
stimmten Temper atui Zuwachs der unterhalb hegenden Luftschicht, liesse sich 
aus der Zunahme der druckenden Luftsäule also diiekt aus ah dt berechnen, wenn 
man auf die Dichte der Luft in der Hohe h Kucksicht nimmt. Aber dies wäre 
umständlich Bequemer und genauei erhalt man diese Zunahme aus folgender 
Gleichung, die spater begründet wird Ist b der Barometerstand in der Hohe h 
(in Kilometer), dt wie früher die Tempeiatm Zunahme m der Luftschicht h, so ist 
zunächst hinlänglich genau die 

Luftdruckzunahme db = - dt 
2184 


q Hann, über den aufsteiff enden Luftstrom Zeitsolinft f Mot XIV 1879 S 349 Das Kondensationa- 
niveau ist da allerdings nocli etwas zu niedrig beieclinet worden, oline Kiioksicht auf die Ausdehnung der Luft 
2) Dass auch, in Luftwirheln die aufsteigende Bewegung m der Nahe der Erdoherfläohe nur eine sehr 
mässige sein kann, hat Las ne gezeigt Annuaire de la Soe Met de JPrance 40 Annde 1892 pa,, Il3 etc 
®) Nicht strenge vergleichbar wegen anderer Temperaturanderung und stäikerer Abnahme des Druckes an 
der Basis vom Januar zum Juli 
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Z. B. für den Sonnblick, wo b = 520, h = 3*l, beträgt sie für jeden Grrad 
Temperaturzunabme 0-74 mm. Für b sollte man eigentlich die relative Höhe 
über dem Niveau der umgebenden Niederungen, also die Dicke der Luftschicht, 
die sich ausdehnt, einsetzen, für den Sonnblick also etwa 2*6 km, wodurch 
dann db = 0*62 dt wird. 

Die Wirkung einer Temperaturänderung von 1®C. der unterliegenden Luft- 
schicht von der Mächtigkeit h auf die Luftdruckzunahme db stellt folgendes kleine 
Täfelchen übersichtlich dar: 


h in Meter 

1000 

2000 

3000 

4000 

5000 

6000 

B 0 in Millimeter 

671 

590 

517" 

452 

407 

.359 

db für dt = 1« C. 

0.31 

0.54 

0.71 

0.83 

0.93 

0.99 


Das ist das Mass für die Luftdruckänderung in einer bestimmten Höhe, wenn 
die Temperatur in der unterliegenden Luftschicht sich ändert. Bei Abnahme der 
Temperatur sinkt natürlich oben der Luftdruck in diesem Masse. 

3. Die Flächen gleichen Luftdruckes und deren Hebung und Senkung 
durch die Temperaturänderungen in der Atmosphäre. So lange die 
Temperatur überall gleichmässig mit der Höhe abnimmt, so dass kein Temperatur- 
unterschied in horizontaler Eichtung besteht oder die mittlere Temperatur der 
Schichten von gleicher Mächtigkeit (von unten her) dieselbe ist, wird in gleichen 
Abständen von der Erdoberfläche auch gleicher Luftdruck herrschen. Die Flächen 
gleichen Luftdruckes verlaufen dann parallel mit der Erdoberfläche®) und die 
Eichtung der Schwerkraft steht überall senkrecht auf denselben. Wir haben also 
hier denselben Zustand, wie an der freien Oberfläche einer Flüssigkeit, es ist dann 
keine Veranlassung zu einer Bewegung vorhanden. Eine wichtige Bedingung des 
Gleichgewichtszustandes in der Atmosphäre besteht demnach darin, dass die Eich- 
tung der (scheinbaren) Schwerkraft überall senkrecht steht auf den Flächen 
gleichen Druckes. 

Eine ungleiche Erwärmung der Atmosphäre an verschiedenen Orten stört 
jedoch sogleich diesen Zustand. Dort, wo die Temperatur steigt, heben sich die 
Flächen gleichen Druckes, wo sie sinkt, senken sie sich gegen die Erdoberfläche. 

Numerisch wird der Einfluss einer Temperaturänderung auf die Hebung oder 
Senkung der Flächen gleichen Druckes durch das Produkt aus der Höhe der Luft- 
säule, der Temperatur differenz und dem Ausdehnungskoeffizienten der Luft, cc, so- 
mit durch das Produkt ah dt ausgedrückt. Eine Temperaturänderung um l^C. be- 
wirkt demnach folgende Änderungen der Höhenlage der Flächen gleichen Druckes 
in der Höhe h (h vertikale Mächtigkeit der Luftschicht): 

h in Meter 1000 2000 3000 4000 5000 6000 

dh„ „ 3.7 7.3 11.0 14.6 18.3 22.0 

Ändert sich die mittlere Temperatur einer Luftschicht von 3000 m Mächtig- 
keit um gegen die ihrer Umgebung bis auf etwa 10 km Abstand, so bekommt 
die Fläche gleichen Druckes in 3 km Höhe ein Gefälle von lim auf 10 km Ent- 
fernung, also etwas weniger als 0-1 Proz. Dieses Gefälle ist vom Zentrum der Er- 
wärmung nach aussen gerichtet. 

Ein solches Gefälle ist aber mit dem Gleichgewichtszustand der Atmosphäre 
nicht mehr verträglich, denn die Schwerkraft bekommt jetzt eine wirksame Kom- 

1) Bei 0® mittlerer Lufttemperatur. 

2) Soweit man von der Änderung der Scliwere mit der geograpliisclien Breite aljsieM, was hier jedenfalls 
zulässig ist. 

3) Eesultiereude der EicMung der Massenanziehung der Erde und der Centrifugalkraft. 
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ponente, deien Eicbtung mit der Neigung dei Flache gleichen Druckes zusammen- 
fallt, und welcher keine entsprechende Kraft (von der Eeibung ist dabei ab- 
gesehen) entgegen wirkt Die Luftteilchen setzen sich daher längs der Flache 
gleichen Druckes, deren Neigung folgend, in Bewegung, gerade so wie ein Körper 
auf einer schiefen Ebene abwärts gleitet Die Luft fliesst also in der Hohe von 
dem Orte, wo ein Warmeuberscliuss eingetieten ist, gegen die kühlere Umgebung 
ab Das ist die erste Wirkung eines Tcmperatui untei schiedes zwischen 
benachbarten Teilen der Atmosphäre 

Wir sagen benadibaiten Teilen dei Atmosphäre Denn liegen die ungleich tempeiieiten Teile 
der Atmosphaie sein weit auseinandei und ist der Zustand eines Waimountei schiedes nur ein voruber- 
gehendei , so kann das Gelalle dei Schichten gleichen Diiickes in der Hohe ein so gennges sein, 
dass Tiagheit und Reibung die Entstehung einer entsprechenden Bewegung verhindern können 
Das ist z B dei Fall zwischen der Tag- und Nachtseite dei Erde Die eiwaimten Meridiane stehen 
so weit von den kalteien ab, dass das Luftdruckgefalle in dei Hoho aussei oi deutlich klein ist, und da 
der Temperaturuberschuss nui kuize Zeit wählt und sich lasch auf den nächsten Mciidian ubeitiagt, 
gegen welchen die Bewegung gelichtet ist, so kommt es zu keinen die Eide in der Hohe uin- 
ki eisenden Ostwinden Anders voihalt es sich mit den Üntei schieden der Eiwaimung der Erd- 
atmosphäre am Äquator und an den Polen Abgesehen davon, dass die Tempeiatiii unterschiede hier 
viel grossei sind, sind sie auch konstant, und sie müssen deshalb, wie wii sogleich eikcnnen, ohne 
auf den Gegenstand jetzt schon weiter einzugehen, in dei Hohe ein Abfiiessen der Luft vom 
Äquator gegen die beiden Polo hm zur nächsten Folge haben 

4 Weitere Folgerungen aus der Hebung der Flachen gleichen 
Druckes an den Orten eines Warmeuherschusses in der Atmosphäre 
Entstehung von Luftdruckdifferenzen an der Eidoberflache Indem 
die Luft in der Hohe über dem erwärmten Oite, der Neigung der Flachen 
gleichen Druckes nach aussen folgend, abflicsst, sinkt hier in der Folge auch 
der Luftdruck, weil die auf das Barometei druckende Luftmasse, das „Luftgewicht“, 
sich verringert hat Die Erwaimung allem konnte emo solche Wirkung nicht 
haben, so lange die Masse dci druckenden Luftschicht imveimindeit bleibt 

In der Umgebung des ci wannten Ortes, wobin die Luft in der Hobe ab- 
fliesst, steigt dagegen dei Luftdruck, weil dort eine Anhäufung von Luft, eine 
Vermehrung dei druckenden Luftmasse eintritt So bilden sich als eine Konsequenz 
der Hebung der Flachen gleichen Druckes in der Plohe durch die Waime m der 
Folge auch Luftdi uckunterschiede an der Erdoberfläche aus, das Barometer sinkt 
an dem Orte des Warmeuherschusses, es steigt in dessen Umgebung Das hat zur 
weiteren natürlichen Folge, dass auch an der Erdoberfläche das Gleichgewicht ge- 
stört wird, und die Luft von dem Orte höheren Druckes gegen jenen niedrigeren 
Druckes hmstromt, also Luftströmungen von den kälteren gegen die waimeren 
Teile der Erdobei flache eiiitretcn 

In den geschilderten Vorgängen müssen wir die Hauptursache der Entstehung 
aller Luftströmungen ei kennen Temperaturunterschiede sind ihre eiste Veran- 
lassung, eine Storung des Gleichgewichtes in den höheren Schichten der Amosphare 
die nächste Folge, die Storung des Gleichgewichtes auch in den unteren Schichten 
am Erdboden der zweite Akt des atmosphärischen Vorganges 

Ein allgemeines Aufsteigen dei erhitzten Luft als pnmaier Vorgang kann nur 
über einer Feuersbrunst oder über einem Vulkanherd stattfinden, also lokal, nicht 
aber nber grosseren Teilen der Erdoberfläche, die von dei Sonne ziemlich gleich- 
massig erwärmt werden 

5. Luftströmungen, hervorgerufen durch die seitliche Ausdehnung 
erwärmter Luft Laughton hat (1871) angenommen, dass durch die Expan- 

Die wärmere Tagaeite dei Erde kann deishall) auch nicht einen kleineren Luftdi uok haben als die 
kältere Nachtseite, so weit man ein Abfiiessen der Luft von den ■wärmeren Meridianen nicht annehmen darf 
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sion der Luft infolge Zufuhr von Wasserdampf oder durch gesteigerte Erwärmung 
Luftströmungen entstehen können, so dass unten an der Erdoberfläche leichtere 
(feuchtere oder wärmere) Luft gegen dichtere schwerere hinfliesst. 

Damit glaubte Laughton auch die eigentümliche Erscheinung, auf welche 
wir früher hingewiesen haben, dass der Wind im Tageslaufe der Sonne folgt und 
beiläufig von dem Orte, wo die Sonne steht, herkommt, erklären zu können. 

Die indischen Meteorologen Fred. Chambers und H. Blanford haben sich 
durch gewisse meteorologische Erscheinungen in Indien veranlasst gefunden, diese 
Ansicht von der Entstehung einer gewissen Klasse von Winden („winds of elastic 
expansion“) anzuerkennen. Chambers unterscheidet deshalb zwei Klassen von 
Winden: die Konvektionsströmungen oder die gewöhnlichen Winde, welche 
unten von den kalten nach den warmen G-egenden hiiiwehen, und Antikonvek- 
tionsströmungen, welche von einer Gegend grösster Erwärmung nach auswärts 
fliessen. Er glaubt dieselben in der täglichen Variation der Windkomponenten zu 
Kurachee, Calcutta, Beigaum, Falmouth, Bermuda nachweisen zu können.^) Blan- 
ford dagegen meinte, die Nachmittagswinde der heissen Zeit in Kordindien, welche 
gegen den unteren Gradienten aus dem heissen Innern gegen die Küste hin wehen, 
auf keinem anderen Wege erklären zu können. 

Die Annahme, dass die seitliche Ausdehnung der erwärmten Luft eine Luft- 
strömung von dem Wärmeherd an der Erdoberfläche nach auswärts hervorrufen 
könne, stösst auf die grössten Schwierigkeiten, wenn man dieselben mechanisch be- 
gründen will. Einerseits beträgt die Ausdehnung der Luft doch nur für 

einen Grad Temperatursteigerung, also selbst für 20 bloss 0‘07, und diese Aus- 
dehnung verteilt sich über ca. 12 Stunden, ist also pro Sekunde ganz unmerklich 
und kann gewiss nicht Ursache von Winden von mehreren Meter Geschwindigkeit 
per Sekunde sein. Dann erfolgt die Ausdehnung nach allen Seiten, muss demnach 
rasch in geringer Entfernung vom Wärmeherd wirkungslos werden. Dies hat 
schon Kant eingewendet gegen die Annahme, dass von erhitzten Gegenden (unten) 
Winde gegen die kühleren Gegenden ausgehen könnten.^) Es ergiebt sieh auch, 
dass die Erscheinungen, welche zu dieser gewagten Hypothese Veranlassung ge- 
geben haben, ganz ungezwungen auf andere Weise erklärt werden können, dieselbe 
also überflüssig wird. Wir glauben deshalb, nicht nötig zu haben, diese „Anti- 
konvektionsströmungen“ weiter in Betracht ziehen zu müssen. 

II. Vertikale und horizontale Luftzirknlation in den relatir warmen 
und kalten Gebieten und deren Umgebung. KonTektionsströmungen. 

Dauert die Erwärmung der Atmosphäre über einem Teile der Erdoberfläche 
genügend lange an, so dass sich ein stationärer Bewegungszustand ausbilden kann, 


1) Chambers, Winds of Kurrachee. Ind. Met. Memoirs. T- 1. pag. 249, auch Nature. Sept. 13i 1883. pag. 477. 

2) ,,Ein grösserer Grad von Hitze, der auf eine Gegend mehr als auf eine andere '^virlit, mache einen Wind 
nach dieser erhitzten Gegend hin, der so lange anhält, als die vorzügliche Wärme der Gegend anhält. 

Man glaube nicht, diese erhitzte Luft, da sie ebensowohl seitwärts sich anshreiten, als sieh zu er- 
heben bestrebt ist, werde einen Wind von der Gegend der Erhitzung in die kühlere Gegend machen. Denn erst- 
lich, weil die Anshreitungskraft nach allen Seiten gleich stark geschieht, mithin die Ausspannungskraft wie 
der Kubus der Entfernung vom Mittelpunkt ahnimmt, so würde die sich ausbreitende Gewalt eines Platzes Luft 
von 4 Quadratmeilen , wenn sie um den zehnten Teil vermehrt worden, in der Entfernung von einer Meile von 
dem erhitzten Platze nur noch den 80. Teil dieser vermehrten Kraft betragen, mithin gar nicht einmal können 
verspürt werden. Die Ausbreitung bann aber gar nicht so weit reichen, denn ehe die Luft sich so weit er- 
weitert, wird sie wegen der Verminderung ihres Gewichtes dem Drucke der dichteren Luft weichen und ihren 
Platz derselben oinräumeu.“ (Kant, Neue Anmerkungen zur Theorie der Winde. Physische Geographie.) 
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so nekmen die durch die Gleichgewichtsstörung erzeugten Luftstiomungen eine 
Form an, wie sie die nachstehenden 2 Figuren veranschaulichen 

I Stadium Beginn der Storung Die punktierten Hoiizontalen a, a', b, b' 
etc geben die Lage der noch ungestörten Flachen gleichen Druckes an, die aus- 

gezogenen Linien die 

gehobenen , gestörten 

Druckflachei 1 Die 

Pfeile geben die Rich- 

______ — ~ ^ tung der Luft&tromun- 

genau, welche dm eil die 

- ^ TU Neigung der Flachen 

gleichen Druckes nach 

■5 -.:rr:T:rrrrrr- _ „ZT Z rjTT'TrrrTrrrrrrr'rrt^ r/> auswärts vom Oite der 

grössten Erwarmung 

e rr-t — -T d' entstehen Infolge des 

^ ^ Abfliiessens dei Luft 


Xun^Tc\u)„t \vft^ucfinu' Jioherei Temperatur 

„ , ^ ^ beginnt daselbst der 

1 Beginn der Stoiung C Ort der lioclislen Eiwarmung r r» t i . -i 

Luftdruck zu sinken 

II Stadium Sowie durch das Ahfliesseu der Luft über dem Orte der 
Erwarmung der Luftdruck daselbst gesunken ist, steigt er in der kälteren Um- 
gebung infolge des Zuflusses der Luft und der dadurch eifolgten Veimehrung der 
auf das Barometer druckenden Luftmasse Dadurch bekommen nun die Flachen 

gleichen Druckes in den 
untoi en Schichten eine 



Höherer Bruck NieäererBruih Höherer Bracke 

2 Station «iror Zustand N Oie neutiale Sehieht 


Neigung gegen den Ort 
der Erwaimung hin und 
die Luft setzt sich des- 
halb liier und am Erd- 
boden selbst gegen den 
Olt C in Bewegung Die 
Neigung der Flachen 
gleichen Druckes in den 
unteren Schichten gegen 
den Ort der Erwaimung, 
die eine Folge des nun 
höheren Druckes m dessen 
Umgebung ist, nimmt abei 
natuilich mit dei Hohe 
ab , da der Druckuher- 
schuss nach oben immei 
kleiner wird In einem 


gewissen Abstande vom Erdboden gieht es eine Schicht gleichen Druckes NN, die 
parallel mit demselben oder horizontal verlauft, eine neutrale Schicht ohne Gefalle 
Oberhalb derselben fliesst die Luft von dem Orte der Erwarmung gegen dessen Um- 
gebung hm ab, unterhalb derselben fliiesst sie diesem Orte zu, entsprechend dem ent- 
gegengesetzten Gefalle der Flachen gleichen Druckes Die Luftströmungen streben 
beständig dahm, dieses Gefalle zu vermin dem, d i die Horizontalitat der Flachen 
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gleichen Druckes oben und unten wieder herzustellen. Wenn die Ursache der 
Störung des Gleichgewichtes, die Erwärmung am Orte C nicht fortdauert, so wird 
dies auch bald erreicht und die Bewegungen finden ein Ende. Wenn aber die Er- 
wärmung fortdauert, so stellt sich ein stationärer Bewegungszustand ein, in Form 
eines horizontalen und vertikalen Kreislaufes der Luftmassen am und um den Ort 
des Temperaturüberschusses, wie ihn Eig. 35 darstellt. 

Über einer Erdstelle, welche kälter' ist als die Umgebung, kehren sich die Vor- 
gänge um und es bildet sich ein Kreislauf der Luft im umgekehrten Sinne aus. 
Der Luftdruck in der Höhe sinkt und die Luft fiiesst diesem Orte in der 
Höhe zu, weshalb der Barometerstand an der Erdoberfläche zunimmt und in den 
unteren Schichten die Flächen gleichen Druckes ein Gefälle nach aussen bekommen. 
Die neutrale Schicht zwischen den beiden entgegengesetzt gerichteten Druckflächen 
scheidet das Gebiet der 
oben einfliessenden von 


jenem der unten abfliessen- 
den Luftströmungen. Die 
Fig. 36 stellt diese Luft- 
zirkulation dar, welche das 
gerade Gegenteil von jener 



über und in der Umgebung 
eines Wärmezentrums ist. 

Da die Bewegungen 
der Luft in der Höhe sich 
fast ohne Keibungshinder- 
nisse vollziehen, die unte- 
ren in der Nähe der Erd- 
oberfläche dagegen so- 
gleich durch Reibung stark 
verzögert worden, so gehen 



Niederer Dmch Hoher Druck Me derer Bruck 

Liiftzirkulation Uber zti kalten Gebieten. 


die ersteren den letzteren 

meist eine gute Weile voraus, das Barometer fällt (oder steigt) an der Erdober- 
fläche, ohne dass sich daselbst auch schon die entsprechenden Luftbewegungen ein- 
stellen. Es muss erst ein grösserer Druckunterschied entstehen, bis derselbe die 
Bewegungshindernisse überwinden kann. Nicht so in den höheren Luftschichten. 

Da die vertikale Mächtigkeit der in Bewegung gesetzten Luftschichten eine 
sehr viel geringere ist als die horizontale Erstreckung derselben, so ist auch die 
Geschwindigkeit der horizontalen Zweige eines solchen Kreislaufes eine viel 
grössere, als jene des vertikalen Zweiges, wie die Länge der Pfeile in der Figur 
dies nur beiläufig andeutet. Die horizontalen Luftbewegungen sind Winde im gewöhn- 
lichen Sinne des Wortes, die herabsinkende Bewegung der Luft an den Stellen A 
und A^, sowie die aüfsteigende oberhalb C erfolgt so langsam , dass sie nicht ein 
,Wind in die Höhe“ genannt werden kann. An dem Orte der Erwärmung 
”, blähen“ sich die Luftschichten gleichsam nur auf und quellen oben über, während 
ke in dessen Umgebung sich langsam senken. Nur in jenen Fällen, die ^später 
in Betracht kommen, wo aus einem solchen Kreislauf sich ein Wirbel von kleinerem 
Durchmesser entwickelt, kann die auf- und die absteigende Bewegung der Luft 
sehr lebhaft werden, aber auch nur auf Kosten einer Schwächung der gegen die 


Achse gerichteten Zuflüsse. 

Nicht bloss die unteren Zuflüsse zum Orte der Erwärmung sind horizontale 
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Winde, auch die oben abfliessenden haben eine so geringe Neigung gegen den 
Horizont, dass sie gleichfalls als hoiizontal betrachtet werden können Die Neigung 
der Flachen gleichen Diuckes ist (Wirbel mit kleinem Durchmessei ausgenommen) 
stets aiisserst geling Wie wir auf S 409 gesehen haben, wurde selbst die Erwarmung 
einer 3000 m mächtigen Luftsäule um 10^ die Flachen gleichen Druckes m dei 
Hohe von 3 km nur um 110m heben Nehmen wir an, dass diese Erwärmung 
von einem Zentium aus auf ca 300 km sich allmählich verliert, also m diesem 
Abstand die Temperatui ungestört gebheben ist (d. i etwa, dass die Luft über 
Wien um 10® waimei ist als über Krakau oder Laibach, oder über Beilin gegeii- 
ubei Prag), so ist die Neigung dei Flachen gleichen Druckes^) in 3km Hohe 
doch nur 1*1 Mm , in 1 km gar nur 20 Sek 

Die Einführung der Flachen gleichen Druckes m die Untersuchungen über die 
Bewegungsei scheiiiungen dei Atmosphäre fordert wesentlich die Klarheit deiselben 
und erleicliteit die Aufstellung der einfachsten mathematischen Beziehungen zwischen 
Luftdruckdiffeionzen und Windgeschwindigkeiten ^) 

Auch die gestörten Flachen gleichen Druckes bleiben einander parallel, so 
lange längs derselben die Tempeiatur und damit die Dichtigkeit konstant bleibt 
Ändert sich aber die Temperatur in der Eichtung dei Flachen gleichen Druckes,’ 
wie wir in den vorigen Figuien angenommen haben, so konvergieren sie, wenn 
die Temperatur abnimrat Das G-ewicht jeder vertikalen Luftsäule von gleicher 
Basis zwischen zwei Flachen gleichen Druckes muss ja konstant bleiben, die Hohe 
derselben nimmt deshalb in dem Masse, als die Temperatur sinkt (die Dichte 
wachst), ab 

Um das GeMle der Flachen gleichen Druckes in verschiedenen Hohen genau 
berechnen zu können, musste man die vertikale Verteilung der Temperatur genau 
kennen Wii haben der Einfachheit halber mit einer mittleren Temperatur ge- 
rechnet In Wirklichkeit aber wiid über emei erwärmten Flache der Tempoiatui- 
ubersclmss m den unteren Schichten stets grosser sein und nach oben hm abnehmen, 
und deshalb auch das Gefalle dei Flachen gleichen Druckes in den unteren Schichten 
giossei sein, als wir angenommen haben So kann in den untersten Schichten bis 
1 km dt = 13® sein, von 1 — 2 km 10® und von 2 — 3 km nur 7®, die mittlere 
Temperaturzunahme ist dann auch 10®, aber es ist dann db in 1 km 13000 cc = 48 m, 
in 2 km = (13 10) 1000« = 84 m und in 3 km = (13 + 10 7)1000« = 110 m, 
wie früher. 

III. Die einfachsten Beziehungen zwischen Luftdruckdifferenz 
und Windgeschwindigkeit. 

In der Hohe weht der Wind, wie wir oben gesehen haben, von der erwaimten 
Erdstelle gegen die kältere hin, an der Erdobei flache umgekehrt von der kalteien 


1) tang a = 110 300 000, a 1 1 Mmute 

2) Vor melir als 20 Jaliron ivar ich., wie ich anzuneliinen hereclitigt zu sein glaube, dei eiste, dei diese 
Betrachtungsweise m die elementaio Darstellung der atmosphänsolien Bewegungen eingetührt hat (Zur Lehie 
von den allgemeinen atmosphärischen Strömungen Zeitschrift f Met B XIV 1879 S 33 , und Zui Theorie 
der Beig- und Thalwinde Ebenda S 446) Davon hat auch Toissereno de Boit m seiner Abhandlung 
,,Snr quelciues propnötös dlömentaires dos surfaces d’ögale pression (Annales dn Bureau Central M6t Memoiros 
1882) Zeugnis gegeben Auch die folgenden einfachen Beziehungen zwischen der Neigung der Eidchon gleichen 
Diuches und der Beschleunigung der Luftmassen längs derselben habe icli schon 1875 benutzt und die Neigung 
der Fläche gleichen Druckes h/1 hereehnot, welche für gewisse Windstärken der ablenkouclen Kiaft dei Erd- 
rotation gerade das Gleichgewicht hält (Zeitschrift f Met X 1875 S 85 ) 
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zur wärmeren. Überall aber weht er von dem Orte höheren Druckes gegen jenen 
niedrigeren Druckes. 

Versuch en wir es nun, uns auch über die Windgeschwindigkeiten, die durch 
ein bestimmtes G-efälle der Flächen gleichen Druckes verursacht werden können, 
Kechenschaft zu geben. Die Beschleunigung, welche die Luftteilchen bei ihrem Ab- 
fliessen längs der Neigung der Flächen gleichen Druckes erfahren, können wir, da 
bei dieser Bewegung keine Dichtigkeitsänderungen der Luft eintreten, und die (innere) 
Eeibung der Luft vernachlässigt werden kann, nach den Gesetzen des Falles auf 
einer schiefen Ebene berechnen. Bezeichnen wir mit dh die Hebung der Fläche 
gleichen Druckes, mit DE die Distanz, auf welche sich diese Hebung verteilt (110 m 
und 300 km in unserem früheren Beispiele)^), so ist dh:E das Gefälle der schiefen 
Ebene, der Flächen gleichen Druckes, und die Beschleunigung der Schwere dem- 
nach g(dh : E) oder g tang a (d. i. g taug 1.1' in unserem Beispiele), oder auch, 
wenn wir E : dh = n setzen: g : n. 

Die Geschwindigkeit aber, mit welcher die Luft am Fusse der schiefen Ebene 
ankommt, ist v = V2gh. Wenn h = 110 m, wie in unserem Falle, so ist 
V = V 2 X 9*8 X 110 = 46*4 m. Trotz der ausserordentlich geringen Neigung 
der Flächen gleichen Druckes würde also die Endgeschwindigkeit schon Sturmes- 
stärke erreichen. Auf welche Entfernung hin das Gefalle verteilt ist, hat darauf 
keinen Einfluss, so lange die Reibung vernachlässigt werden darf (sowie auch 
Mischungen mit schwächer bewegten unteren und oberen Schichten). 

Es kann also infolge von grösseren horizontalen Temperaturdifferenzen in der 
Höhe ein Sturm eintreten, weit weg vom Orte des Temperaturüberschusses selbst, 
ohne dass vorerst unten am Erdboden eine Änderung in den atmosphärischen Zu- 
ständen merklich geworden sein mag. Die näheren Umstände der Entstehung dieser 
primären oberen Luftströmungen entziehen sich fast immer unserer Kenntnis, die 
Neigung der Flächen gleichen Druckes in der Höhe bleibt uns unbekannt. Anders 
verhält es sich bei den unteren Luftströmungen an der Erdoberfläche. Das Gefälle 
der Flächen gleichen Druckes, welche dieselben erzeugen, können wir aus den Luffc- 
druckdifferenzen an der Erdoberfläche berechnen. 

Wenn an dem Orte C der Luftdruck B ist, an den Orten A und A' in einer 
gewissen Entfernung B -f-zlB, so finden wir den Luftdruck B an diesen letzteren Orten 
in einer Höhe h, welche durch s^B gegeben ist, wenn s das Verhältnis zwischen 
dem spezifischen Gewicht des Quecksilbers und jenem der Luft bedeutet. Das Ge- 
wicht der Luftsäule von der Höhe h muss ja der gehobenen Quecksilbersäule ZIB 
entsprechen. Für Luft von 0® bei dem Normaldruck 760 mm ist s = l3596 : 1.293 
= 10515, einem Drucküberschuss von 1mm Quecksilber entspricht eine Luftsäule 
von der Höhe von etwas mehr als 10.5 m. ^) 

Neigung oder Gefälle der Flächen gleichen Druckes in der Atmo- 
sphäre. Ist der Unterschied der Barometerstände zIB zwischen zwei Orten C und 


1) Im stationären Bewegungsznstande ist aber das Gefälle bei gleicbem Temperatnrunterscliied sebon er- 
beblieb kleiner geworden. 

2) Genauer ist das spezifische Gewicht der Luft gegen Quecksilber bei der Temperatur t und dem Drucke 

b (in Meter) gleich 10515 x (0.76 : b) x (1 + at) = 7991(1 -j- at) : b , oder anders geschrieben für spätere An- 
wendungen auch 29.3 T : b, wenn a als Faktor herausgehoben und für 273 -ft, T, die sog. absolute Temperatur, 
eingesetzt wird. 29.3 ist die bekannte Konstante, welche in der Wärmelehre mit E bezeichnet wird, so dass 
man schliesslich hat: h = ET : b 

als Höhe der Luftsäule, welche dem Überdruck ^B entspricht. 
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Beziehimgen zwischen Luftdiuckdiffeienz und Windgeschwindigkeit 


A hekannt, so können wir demnach die Neigung, das Gefalle, jener Flache gleichen 
Druckes, welche an dem Oite C die Eidoberflache schneidet, sehr leiclit berechnen 
Bezeichnen wir mit E die Entfeinung der beiden Oite, zwischen denen die Luft- 
druckdifferenz besteht, so ist das Gefalle dei Flache gleichen Druckes 

10515 JB E 

Ist wie gewöhnlich E in Meter, /IB abei m Millimeter gegeben, so ist dei Koeffi- 
zient 10 5 zu sein eiben 

Eine der giossten mittleren Di uckdifferenzen, die zwischen zwei Orten auf 
der Erdoberfläche besteht, ist jene, die im Januar zwischen der Sudkuste Englands 
und den nördlichsten Hebiiden sich einstellt Das Januarmittel von Eastbourne ist 
761 9 mm, das von Butt of Lewis 753 4, die Differenz somit 8 5 mm und die Ent- 
fernung ca 821 km Dies giebt als Neigung der Flache gleichen Druckes: 

10*5 X 8 5 821000 = tang a, 

also a = 22 Sekunden, oder ein Gefalle von 10 9 cm auf den Kilometer 

Selbst bei den grössten atmosphärischen Storungen bleibt das Geßxlle der 
Flachen gleichen Diuckes immer noch genngfugig So betrug z B bei dem Orkan, 
der am 24 Januar 1868 Edinburgh heimsuchte und an Heftigkeit den tropischen 
Orkanen gleichkain, der Baiometerstnnd^) zu Thirlestanc Castle 750 7 um 2^ und 
3^‘ nachmittags, dagegen in dem nur 32 2 km entfernten Edinburgh 743 8, die Luft- 
druckdifferenz also 6 9 mm 

Wii erhalten somit als Neigung der Flache gleichen Diuckes 
10 5 X 69:32 200 = tang a, 

cc = 7 8 Minuten (kaum) oder ein Gefalle voll 2^^711 auf den Kilometer 

Die Beschleunigung, welche die Luft auf einer Flache gleichen Druckes 
61 fahl t, ist, wenn /IB die Luftdiuckdiffeienz 

Beschleunigung ==g.lO*5JB E, 

und die Eudgeachwindigkcit, welche die Luft ci langt, wenn zJB die ganze wirksame 
Druckdifferenz voi stellt, ist gegeben durch (sie ist von E unabhängig)* 

V =^2711”= 1/2 g 10 5/J1§= 14 3G yiB'. 

V in Meter, /I B in Millimeter, g z=: 9 8 m 

Wenn keine Eeihung vorhanden, erlangt demnach die Luft (bei geiadlimgei 
Balm) folgende Geschwindigkeiten 

Luftdruckdiflerenz ^B= 1 2 3 4 9 16 25 mm 

Windgeschwindigkeit v = 14 4 20 3 24 8 28 7 43 1 57 4 71 8 m 

Dies sind die Maxima der Windgeschwindigkeit, die (abgesehen von Wnbeln) 
durch die obenstehenden Luftdruckdiffeienzen entstehen können In Wirklichkeit 
werden sie nur nahe erreicht, und soweit zwischen zwei ganz nahe gelegenen Oiten 
solche Diuckdiffeicnzen sich einstellen können Bei giosseren Entfernungen tieten 
die Eeibung und, wie wir sehen werden, die Ablenkung der Winde von ihrer gerad- 
linigen Bahn durch die Erdrotation, die Wiibelbüdung, als die Windgeschwindig- 
keit beeinflussende Faktoien ins Spiel Auf obige Beispiele von Druckdifferenzen 
durfte man z B die vorstehende Gleichung nicht an wenden ^) 

1) Auf das MGQxesniyeau reduziert Buchau, Journal Souttish Met Soe Vol 11 S 169 

3) Will man auf die lierraehende Tempeiatui und den bestehenden Luftdiuck h Eucksicht nehmen, so 

erhält man (s frühere Anmerlcung) 

v=:F2gRT^B h^24)/T^B b 


Bezieliungen zwischen Luftdruckdifferenz und Windgeschwindigkeit. 
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Wenn aber sog. Druckstufen, mehr oder minder erhebliche rasche Lnftdruck- 
nnterschiede auf geringe Entfernungen hin sich einstellen, wie das zuweilen nament- 
lich im Sommer der Fall ist, dann geben die obigen Zahlen eine Vorstellung davon, 
welche Kraft die dadurch erzeugten Stosswinde (Böen) infolge gegebener Luftdruck- 
unterschiede erlangen können. 

Der Luftdruckgradient oder Gradient schlechthin. Aus den vor- 
stehenden Erörterungen ergiebt sich, dass der Quotient zlB:E, die Druckdifferenz 
auf eine gegebene Entfernung, in der Lehre von den Luftströmungen eine bedeut- 
same Rolle spielt. Da derselbe häufig in Rechnungen eingestellt werden muss, er- 
scheint es zweckmässig, ihm eine feststehende Form zu geben, d. h. die Druck- 
differenz stets auf dieselbe Entfernung zu reduzieren. Man ist übereingekommen, 
als Einheit der Entfernung die Länge eines Grades auf einer Kugel von 
gleicher Oberfläche wie die Erde zu nehmen, d. i. die Druckdifferenz , stets auf 
111km zu reduzieren.^) 

Die Luftdruckdifferenz muss in der Richtung des stärksten Ge- 
fälles genommen werden; liegen Linien gleichen Luftdruckes an der Erdober- 
fläche, die Isobaren, vor, so ist die Luftdruckdifferenz in der Richtung senkrecht 
auf die Isobaren zu nehmen, denn in dieser Richtung erhält man das Maximum 
derselben, d. i. die zu den herrschenden Winden in engster Beziehung stehende 
Luftdruckdifferenz. Diese Luftdruckdifferenz, bezogen auf die gewählte Ein- 
heit der Entfernung, nennt man den Gradienten.^) Er spielt in der Lehre von 
den atmosphärischen Bewegungen die gleiche Rolle, wie das Gefälle bei den Be- 
wegungen des Wassers an der Erdoberfläche. 

Der schottische Civil-Ingenieur Thomas Stevenson war es, der zuerst diesen 
wichtigen Begriff, der die Darstellung der atmosphärischen Bewegungen wesentlich 
vereinfacht und klarer macht, in die Meteorologie eingefnhrt hat.®) 


M. Möller leitet die obigen Beziehungen zwiseben LnftdrnckdifFerenz und Wind in folgender Weise ab: 

Denken wir uns eine horizontal liegende Luftsäule von der Länge L und dem Querschnitt F., zwischen 
deren Enden die Druckdifferenz besteht. Die an dem einen Ende wirksame Kraft ist dann "EJB, die Luft, 
die in Bewegung zu setzen ist , wird repräsentiert durch das Gewicht der Luftsäule vom Volum FL und der 
Masse FL^ : g, wenn q das Q-ewicht pro Kubikmeter. Die Beschleunigung ist dann; 

^B . F : (FL^ : g) = JBg : Lq. 

Bedeutet h die Höhe einer vertikalen Luftsäule von der Dichte deren Gewicht pro Flächeneinheit also 
gleich h^ — ..^B ist, so erhält man: 

Beschleunigung gleich h^ g : L^ = — . g. 

Dieselbe lässt sich demnach durch die Höhe einer Luftsäule ausdrücken, deren Gewicht dem Überdruck 
entspricht, und h:L stellt das Gefälle einer schiefen Ebene vor, auf welcher die Beschleunigung ebenso 
gross ist, -wie die durch die Druckdifferenz JB hervorgerufene Beschleunigung der Luft. (M. Möller, Der 
Kreislauf der atmosphärischen Luft zwischen hohen und niederen Breiten. Archiv der Deutschen Seewarte. X. 
1887. Kr. 3. S. 2— 3.) 

1) Die Länge eines Grades auf einer Kugel von gleicher Oberfläche mit der Erde ist nach dem Bessel- 
schen Sphäroid 111167 m, nach dem Clarkesehen 111195. Man nimmt wohl am besten rund 111 km. 

2) In England bezieht man die Luftdruckdifferenz, ausgedrückt inHundertel Zollen, auf die Distanz 
von 60 nautischen Meilen (Seemeilen, deren 60 auf den Grad kommen). Man hat demnach nur die Hundertel 
Zolle auf Millimeter zu reduzieren und erhält den auf dem Kontinent üblichen Gradienten. Z. B. : 1. Februar 
1868 Roehefort 30.16'% Aberdeen 28.40", Differenz 1.76", Entfernung 673 Seemeilen, Gradient (1.76 x 60) : 673 
= 15.7 (Hundertel Zolle), d. i. 4 mm. Die englischen Gradienten sind demnach als absolute Zahl (ohne Be- 
nennung) nahezu viermal grösser. 

3) Th. Stevenson, On Ascertaining the Intensity of Storms by the Calculation of Barometric Gradients. 
Paper read at the Gen. Meeting ScottishMet, Soc. June 1867. Journal Sc. Met. Soe. Vol II. pag. 132. Steven- 
son schlägt hier zum erstenmal vor, die Differenz der Barometerstände (im gleichen Niveau), ausgedrückt in 
englischen Zollen , dividiert durch die zugehörige Entfernung in nautical miles als numerisches Mass der rela- 
tiven Intensität der Stürme zu nehmen. ,,This slope I propose to call the barometric gradient.“ 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 27 
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Ablenkung der Luftströmungen durch die Eidrotation 


Berechnen wir nun die Gradienten m den zwei vorhin erwähnten Fallen Da 
die Isobaren im Januar über England in der Eichtung WSW — ENE verlaufen, so 
steht die Veibindungslinie der Orte Eastbourne — Butt of Lewis nahezu senkrecht 
^uf denselben und das grösste Gefalle betragt deshalb 8*5 mm auf 821km Wii 
erhalten daher als durchschnittlichen barometrischen Gradienten über England im 
Januar (8 5 X Hl) • 821 = 1 15 mm, das ist also einer der grössten mittleren 
Gradienten, die an der Erdoberfläche verkommen 

Fiir den Orkan vom 24 Januar 1868 zu Edinburgh erhalten wir für die 
Nachmittagsstunden 2 und 3^ (er erreichte um diese Zeit das Maximum) als Gia- 
dienten (6 9 X 111) 32 2 = 23 8 mm Das ist ein sonst nur in tropischen Wirbel- 
sturmen zuweilen vorkommender Gradient, ausserst selten in höheren Breiten Auch 
ist zu bemeiken, dass so grosse lelative Druckdifferenzen stets nur auf geringe Ent- 
feinungen hin auftreten, d h dass eine Druckdifferenz von nahe 24 mm auf einen 
Abstand von 111km nur ausserst selten schon vorgekommen sein durfte Duich 
die Reduktion auf die Distanz von 111km weiden die zwischen benachbarten Orten 
zuweilen eintretenden Druckdifferenzen 2 und 3 mm, man darf sagen unnatuilicb, 
vergrossert Das ist im Auge zu behalten 

Bei dem ausserst heftigen Weststurm am 10 Dezember 1884 um 7^ morgens 
zu Wien betrug die Luftdruckdiffeienz zwischen Ischl und Wien 12 mm (Luftdruck, 
reduziert auf das Meeresniveau 770 4 Ischl, 758*4 Wien) auf eine Entfernung von 
202 km, der Gradient war somit 6 6 mm Entnimmt man aber den Isobarenkarten 
den grössten Gradienten in der Nahe von Wien, indem man ihn aus den am meisten 
aneinander gedrängten Isobaren bestimmt, so erhalt man 8*5 mm 

Es ist ja wohl zu beachten, und auch Stevenson hat schon darauf aufmerk- 
sam gemacht, dass das Luftdruckgefalle auf grossere Entfernungen hm sehi variiert, 
es giebt da steiler und schwacher geneigte Stellen, wie im Verlaufe eines längeren 
Flussgerinnes Man begnügt sich meist, und muss sich meist damit begnügen, den 
mittleren Gradienten anzugeben 

Bei dem heftigen Weststurm vom 1 Februar 1868 war der Luftdruck zu 
Rochefort in Frankreich 766 1 mm, zu Aberdeen in Schottland 721 4 mm. Der Luft- 
druckunterschied betrug also 44 7 mm auf eine Entfernung von 1246 km Dies 
giebt einen mittleren Gradienten von 4 mm für diese ganze Strecke Bei den 
Sturmen vom 14. November 1871 bei New York und 29 September 1872 bei 
Buffalo war der Gradient 5 1 mm, die gemessene Windstärke ca 21m. 

Ein Luftdruck von 730 mm über England oder Schottland und gleichzeitig 
760 mm am Nordfusse der Alpen (im Meeresniveau) kommt bei den Stürmen des 
Winterhalbjahres nicht so selten vor Es entspricht dies einem Gradienten von 
ca 3 mm oder einer Hebung der Flachen gleichen Druckes am Nordfusse der Alpen 
um 30X 10 5 = 315 m, d i einem Gefalle derselben von ca 0*3 m auf den Kilo- 
meter oder 0*0003. Das ist, wie Renou bemerkt, das Gefalle der Seine bei Paris! 
Das Luftdruckgefalle bei heftigen Sturmen in unseren Breiten entspricht demnach 
dem Gefalle des Wassers in sehr schwach stromenden Flüssen, also in deren Unter- 
laufe nahe der Mündung 


IV. Einfluss der täglielien Umdrehung der Erde auf die 
atmosphärischen Bewegungen. 

Allgemeines Wenn eine Storung des atmosphärischen Gleichgewichtes, wie 
wir sie S. 412 betrachtet haben, ohne Eintreten anderer Kräfte ablaufen kann 
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(das ist, wie wir sehen werden, in der That in der Nähe des Äquators der Fall), 
so wird dieselbe rasch wieder behoben sein, wenn die störende Kraft (die lokale 
Erwärmung) nur vorübergehend wirksam ist. Oben fliesst die durch Wärme ge- 
hobene Luft ab, unten strömt sie dem Orte verminderten Druckes zu, und die 
Flächen gleichen Luftdruckes werden alsbald wieder ihre horizontale Gleichgewichts- 
lage erhalten. Dauert aber die störende Ursache an, dann entwickelt sich ein ein- 
facher atmosphärischer Kreislauf: oben ein radiales Abfliessen der Luft,- unten 
ein radiales Zufliessen, im Zentrum langsame Hebung der Luft auf ein höheres 
Niveau, unten Luftruhe, wo sich die von allen Seiten zufliessenden Luftströmungen 
begegnen, an der Peripherie gleichfalls Luffcruhe, wo die im Zentrum oben abge- 
flossene Luft langsam wieder herabkommt. Im Zentrum an der Erdoberfläche 
niedriger Luftdruck (in der Höhe aber ein Drucküberschuss oberhalb der neu- 
tralen Druckfläche), in der Peripherie, am Boden, eine Wulst höheren Luftdruckes. 
Zwischen den oben vom Zentrum abfliessenden Strömungen und den unten dem- 
selben zufliessenden besteht der Unterschied, dass letztere durch Keibung am Erd- 
boden an Geschwindigkeit viel mehr verlieren, als erstere, dass daher in den unteren 
Schichten ein erheblich grösserer Gradient für gleiche Windgeschwindigkeit er- 
forderlich ist, als in den oberen. Bei (auch mit Eücksicht auf die Seehöhe) gleichen 
Gradienten sind die oberen Luftströmungen viel lebhafter als die unteren.^) 

Unter dem Einfluss der Erdrotation können aber die von einer Gegend höheren 
Druckes allseitig abfliessenden, sowie die einer Gegend niedrigen Druckes allseitig 
zufliessenden Luftmassen nicht mehr direkt dem Gefälle folgen und in geradlinigen 
Bahnen dem Orte niedrigsten Druckes Zuströmen, weil die ablenkende Kraft der 
Erdrotation sie von ihrer Bahn abdrängt. 

Die durch die Luftdruckdifferenz in Bewegung gesetzten Luftmasseh suchen 
in der Eichtung des stärksten Gefälles, also in der Eichtung des Gradienten, dem Orte 
niedrigeren Luftdruckes zuzufliessen. Infolge der Drehung der Erde ändert sich aber 
fortgesetzt die Eichtung, in welcher dieser Zielpunkt der Bewegung liegt, während 
die in Bewegung befindlichen Luftmassen nach dem Gesetze der Trägheit ihre einmal 
angenommene Richtung beizubehalten streben. Wir beurteilen die Eichtung einer 
Bewegung auf der Erdoberfläche nach dem Winkel, den sie mit dem Meridian 
oder besser mit der an den Meridian gelegten Tangente einschliesst. Die Richtung 
dieser Tangente ändert sich aber fortwährend infolge der Erdrotation, sie weist fort- 
während gegen andere Punkte des Raumes, während dagegen der bewegte Körper 


1) Numeriscli gleiclie Gradienten haljen nock ans einer anderen einflnssreicheren Ursach.e in den höliereii 
LnftscMcliten eine andere Bedentnng als in den unteren. 

Gleiclie Lnftdrnclcdifferenzen lia'ben ja einen verschiedenen meckanischen Effekt, je naekdem sie spezifisck 
leichtere oder schwerere Luftmassen in Bewegung zu setzen haken. Ihre Wirkung, die durch gleiche Gradien- 
ten erzeugte Beschleunigung, ist dem spezifischen Gewicht der Luft umgekehrt proportional. Je kleiner der 
Luftdruck und je höher die Temperatur, desto kleiner der Gradient, der die gleiche Beschleunigung hervorhringt. 
Ein Gradient, der hei 0° (Tq = 273) und dem Normaldruck 760 mm die Beschleunigung y zur Folge hat, 

T B 

ergieht hei der Temperatur T und dem Barometerstand h die Beschleunigung y' = y Z. B.: Auf der hay- 

Tq D 

rischen BEochehene in rund 500 m Seehöhe ist im Juli der mittlere Luftdruck rund 720 mm, die Temperatur 17*^, 
290 X 760 

somit y' == y — - - = 1,12^1 also um 12 Proz. grösser als am Meeresniveau hei 0°. In der Höhe des Sonn- 

klick kei 520 mm Luftdruck und —6® (im Jahresmittel) ist y‘ = 1.43 y, also schon um 43 Proz. grösser. Ein 
Gradient, der nur 0.7 von jenem an der Erdoherfiäehe ist, erzeugt in 3100 m die gleiche Beschleunigung. 

Auch hei gleichem Luftdruck erzeugt derselbe Gradient am Äq.uator kei 27° Temperatur die Beschleniiigungr 
1.23 gegen jene in hohen Breiten hei — 80°, sie ist also fast um ^/4 grösser. 

Dagegen entsprechen natfirlich hei allen Temperaturen und in jeder Höhe gleichen Neigungen (Gefälle)- 
der Flächen gleichen Druckes auch gleiche Beschleunigungen. 


27 * 
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Ablenkung dei Luftströmungen durcli die Eidiotation 


seine Kichtnng im Eanme beizubehalten sucht Daraus eigiebt sich eine stetige 
Änderung des (scheinbaren) Azimuthes des bewegten Koipeis Diese Drehung des 
Azimuthes erfolgt von rechts nach links, wenn die Eotation von links nach rechts 
erfolgt. Die Grosse der Drehung ist proportional dei Winkelgeschwindigkeit der 
Eotation der Erde und dem Sinus der geographischen Bieite Sie ist unabhängig 
von dem urspi unglichen Azimuth, in dem die Bewegung erfolgt, also gleich gioss, 
ob sich nun der Körper nach N odei E oder nach S odei W bewegt Immer bleibt 
auf der nördlichen Hemisphäre der ursprüngliche Zielpunkt der Bewegung auf dei 
linken Seite des bewegten Körpers, letzterer erfahrt demnach eine Ablenkung nach 
rechts (auf der südlichen Hemisphäre ist es umgekehrt, der Zielpunkt bleibt zur 
Eecbten, die Ablenkung erfolgt nach links im Sinne dei Eichtimg des bewegten 
Korpeis) 

Eoucault hat (1851) durch seinen bekannten Pendel versuch die Gesetze 
der scheinbaren Ablenkung bewegter Koipei auf der sich drehenden Erdobeiflache 
auch direkt sichtbar zu machen gewusst.^) Der Ablenkungswinkel nimmt mit dei 
Breite ab und zwar im Verhältnis des Sinus dei geogi aphischen Breite, und wird 
am Äquator Kuli, die bewegte Luft kann deshalb dort direkt dem Orte niedrigsten 
Diuckes Zuströmen. Die Tangente an den Meridian, nach welcher wir das Azi- 
muth einer Bewegung beurteilen, bleibt ja am Äquator wahrend der Achsendrehung 
der Erde stets mit sich parallel, das absolute Azimuth bleibt dort stets gleich dem 
relativen in Bezug auf den Meridian. 

Wenn man sich die Bezeichnung „ablenkende Kraft der Erdrotation^‘ als 
Ursache dieser scheinbaren Eichtungsanderung des bewegten Körpers gestattet, so 
ist wohl zu beachten, dass damit durchaus nicht eine neue Energiequelle für den 
bewegten Körper verstanden werden darf Die ablenkende Kraft dei Erdrotation 
kann keine Arbeit leisten, die nicht der bewegte Körper auch ohne selbe leisten 
kann, sie beeinflusst nur die Eichtung, nicht aber die Beschleunigung odei die 
Bewegungsgrosse des Korpeis, welcher derselbe unterliegt 

Die Bahn, welche ein freiei Körper nach einem einmaligen Bewegungsimpuls 
auf der sich drehenden Erde beschreiben wurde, nennt man die Tragheitsbahn 
Dieselbe ist schon vielfach Gegenstand von interessanten Untersuchungen gewesen, 
die aber gegenwärtig doch mehr nur mathematisches als meteorologisches Intei- 
esse haben 

Die Grosse der ablenkenden Kraft der Erdrotation Der eiste, dei 
den Einfluss der ablenkenden Kraft der Erdrotation auf die Luftströmungen, wem 
auch noch in unvollkommener Form, erkannt hat, war der englische Astionon 
Hadley (1735) Er gründete diesen Einfluss auf die ungleiche lineare Ge 
schwindigkeit der Punkte der Erdoberfläche unter verschiedenen Bieitekreiseii ^ 


1) Wii können deskall auch, aul die Lelirbuelier der Physik verweisen, in welchen hei diebem Veisuc’ 
das oben citierte Gesetz der Drehung des Azmuths abgeleitet wiid 

3)A Sprung, tTber die Bahnlinien eines freien Teilchens auf der rotierenden Erdoberfläche und dere 
Bedeutung für die Meteorologie Wiedemanns Annalen der Physik 1881 Neue Folge B XIV S 128 S auc 
Met Z. XV 1880 S 1 — P Eoth, Die Trägheitshalm aui der Erdoberfläche Met Z XVI 1881 S 28» 
B XVIII 1883 S 140 B XIX 1884 S 41 u 523 — H Bruns, Trägheitsbahn mit Eflck sicht aui Eeibnni 
Met Z XVIII S 424 Die Diskussion hhor die Herlcunft des Pohn ln der Schweiz in den sechziger Jahre 
des 19 Jahrhunderts hat die Aufmerksamkeit auf die Bahn eines frei beweglichen Teilchens auf der rotierende 
Erde hmgelenkt, so von Moussonu a Pogg Annalen B 129 i866 S 652 

3) George B[adley, Concerning the canse of the Geneial Trade-Winds Philosoph Tiansactions XXXD 
1735 pag 58—63 In Pacsimiledruck wieder heransgegebeii mit Einleitung von Gust Hellmann Neudrucl 
von Schriften und Karten etc Nr 6 Berlin 1896 Aaher 


Ablenkung der Luitströmungen durch die Erdrotation. 
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Diese Geschwindigkeit nimmt ab mit dem Umfang der Breitekreise, also mit dem 
Cosinus der geographischen Breite. Die Rotationsgeschwindigkeit am Äquator ist 
bekanntlich 465 m pro Sekunde von West nach Ost, sie ist unter dem 30., Breite- 
grad 402-7, unter dem 60. die Hälfte jener am Äquator. 232-5 und wird Null 
am Äquator. Strömt eine Luftmasse vom Äquator gegen den Pol ab, und behält 
sie ihr Rotationsmoraent bei, so wird sie auch unter dem 30. Breitegrad mit 465 m 
Geschwindigkeit nach E rotieren. In dieser Breite ist aber an der Erdoberfläche 
diese Geschwindigkeit bloss 403 m, die vom Äquator gekommene Luft muss also 
eine relative Geschwindigkeit zur Erdoberfläche von '62 m von West nach Ost 
haben. Wenn die nach N gerichtete Anfangsgeschwindigkeit der Luft etwa 20 m 
war, so würde diese Komponente der Bewegung mit jener grösseren nach Ost ge- 
richteten einen WSW-Wind von 65 m Geschwindigkeit geben. 

Strömt umgekehrt Luft vom 30. Breitegrad mit Erhaltung des Rotations- 
momentes dieses Breitekreises zum Äquator, so bleibt sie hinter der Rotation der 
Erdoberfläche daselbst zurück, die Erde eilt dieser Luft mit einer relativen Ge- 
schwindigkeit von 62 m von W nach E entgegen, was einen Ostwind von 62 m 
geben würde. Ist die gegen den Äquator gerichtete absolute Bewegung 20 m, so 
ist der Effekt ein ENE-Wind von 65 m Geschwindigkeit. Die meridionalen Luft- 
strömungen erscheinen daher auf der nördlichen Hemisphäre von links nach rechts 
(im Sinne der Bewegung) abgelenkt, auf der südlichen Hemisphäre umgekehrt von 
rechts nach links. 

Das ist das Hadleysche Prinzip. Ein Körper, der in einer gewissen Breite 
in relativer Ruhe sich befand und dort die absolute Rotationsgeschwindigkeit dieser 
Breite, d. i. Rcö cos angenommen hat, wird, wenn er einem meridionalen Impuls folgt 
und dadurch in andere Breiten gelangt, dort mit derselben absoluten Rotations- 
geschwindigkeit rotieren, woraus sich dann bestimmte scheinbare Ablenkungen aus 
der meridionalen Bewegung ergeben. Die vom Äquator abfliessenden Winde er- 
scheinen als westliche Winde, die Zuflüsse gegen den Äquator als Ostwinde. 

Hadleys Lehre wurde anfangs wenig beachtet und später vielfach irrtümlich 
Halley zugeschrieben. Sie bedeutete einen überaus wichtigen Fortschritt in der 
Ih’klärung der Luftströmungen, namentlich der Passatwinde. 

Bis über die Mitte des 19. Jahrhunderts hinaus hat man die Wirkung der 
Erdrotation auf die bewegten Körper an ihrer Oberfläche nach diesem Prinzip be- 
urteilt, und zwar in dessen einfachster Form, nur als Wirkung der ungleichen 
ilotationsgeschwindigkeit der verschiedenen Breiten. 

Das Hadleysche Prinzip in dieser Form bedarf nach zwei Richtungen hin 
einer ganz wesentlichen Ergänzung. Zum ersten scheint es nach demselben, als 
wenn nur die in meridionaler Richtung verlaufenden Luftströmungen durch die 
Erdrotation eine Ablenkung erfahren würden, oder nur soweit sie eine der- 
artige Bewegungskomponente haben, während die im Sinne der Breitekreise be- 
wegten Luftmassen, also die West- und Ostwinde, keine Ablenkung erfahren könnten, 
weil die Rotationsgeschwindigkeit längs derselben konstant bleibt. Diese Ansicht 
wurde auch in der That noch lange festgehalten, selbst nachdem der Foucaultsche 
Pendel versuch deren Irrtümlichkeit ganz augenscheinlich nachgewiesen hatte. 

Nach dem schon mehr als 20 Jahre seit dem Foucaultschen Pendelversuch verflossen waren, 
wurde noch in den angesehensten Lehrbüchern der Meteorologie nur die Ablenkung im Sinne des 

•1) Dagegen hat, worauf Wm. M. Davis aufmerksam machte, Charles T-racy sehon im Jahre 1843 das 
Gesetz der Ablenkung der Luftströmungen in allen Azimuthen bereits ausgesprochen, On the rutatory actio ns 
of Storms. American Journ. of Science. B. 45. pag. G5. S. auch Met. Z. 1883. S. 176. 
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Meiiduns aneikannt, und von den namhaftesten Meteoiologen bloss diese zur Eilauteiung da Ent- 
stehung dei atmosphaiisclien Wiibel herubeigezogen Auch die Lehrbuchei dei Physik blieben noch 
auf diesem Standpunkt (s z B Waltenhofen, Mechanische Physik 1875 S 79 Tyndall, Wanne 
Deutsche Ausgabe 1875 S 211 It eye, Wirbelsturme 1872 etc) Man sehe daiubei die inteiessanten 
Zusammenstellungen bei Spiung, Studien über den Wind I Einleitung (Archiv dei Deutschen 
Seewarte I 1879) Wie schwei die iichtige Anschauung besondeis bei den Geogiaphen Eingang 
fand, lehit der in histoiischei Beziehung noch heute nicht ganz unmtei essante Aitikel von C BenonT 
Del Einfluss der Aclisendrehung dei Eide auf das geogiaphische Windsystem Peteim Geogiaphische 
Mitteilungen 1877 S 93 Benoni zeiht sogai Buft undPeiiel eines mathematischen Iirtuins, 
indem sie auch eine Ablenkung bei Bewegungen längs der Bieitekreise annehmeii 

Zum zweiten ist die scheinbaie Besclilemiiguiig odei scheinbare Eetardation, 
welche die rotierenden Luftmassen bei einei Versetzung in lioheie oder niediigeie 
Bl eiten erfahren, grosser, als sie der Differenz der Kotationsgescliwindigkeiten ent- 
spricht Bei einer Bewegung gegen die Pole nähern sich die Luftmassen der 

Eidachse und nach den Gesetzen der Zentralbewegung (dem Prinzipe der Er- 
haltung der Elachen) muss ihie Kotationsgeschwindigkeit zunelimen und zwai in 
gleichem Vei'haltnis, in welchem ihr Abstand von der Erdachse (dei Halbmessei 
des Wirbelringes) abnimmt Das umgekehrte ist der Fall, wenn Luftmassen von 
höheren in niedrigere Breiten fiiessen und sich dabei von der Eotationsaclise ent- 
fernen 

Nach diesem Prinzipe ist die westostliche Geschwindigkeit einer Luftmasse, 
welche am Aquatoi relativ ruhend war, also die Eotationsgeschwindigkeit 465 m 
hatte und von da ohne Eeibung und sonstigen Veilust an Eotationsbewegung m 
die Bl eite g) abstromt, wo der Abstand von der Eotationsaclise r = Ecos 9 ? wird, 
nicht mehr V, wie dies dem Hadleyschen Piinzip entspricht, sondern sie wachst 
im Veilialtms von Et, wird also 465 (E r) = 465 cos ^ 

Fui 30® Breite eilialt man 465 cos 30® = 537 m Da die Eotationsge- 
scliwindigkeit unter 30® 465 cos 30® = 403 m ist, so erlangt die vom Äquator 
kommende Luftmasse eine relative östliche Geschwindigkeit von 134 ni, nach dem 
Hadleyschen Piinzip wäre dieselbe bloss 62 m 

Nach dem Prinzip der Eilialtnng der Eotationsmomente eilangt derart die 
vom Äquator in lioheien Breiten abstiomende Luft doit ausscroidenthclie giosse 
östliche Komponenten, liefert stürmische Westwinde In Wirklichkeit verliindeit 
die Eeibung, die Mischung der Luftmassen etc, das Zustandekommen so gios&ei 
Eotationsgeschwmdigkeiten ^), soweit überhaupt die Kiafte zu solchen Ver- 
schiebungen vorhanden sind 

Die Verschiebungen von Luftmassen aus höheren in niedrigere Bi eiten ei geben 
viel kleinere relative Windgeschwindigkeiten als umgekehit 

1) Dass auck für mendionale Bewogungen das Hadley- Piinzip nicht ganz iichtig ist, hat schon Eeriel 
1860 gezeigt S auch Thie sen, Met Z XV 1880 S 88, und Sprung, Met Z XVI 1881 S G2 

2 3t 

^ ^ ^ Erdhalbmosser , 8(> 1C4 Kotationsdauer ln Sekunden 

ol) lb4 

8) Allgeineinei ist die Oiosse dieser E-Komponente 

(^V cos - V cos r/3 = V - cos (^1 - cos = V taug cp sin (p 

Über die Frage, wie weit das Punzip der Erhaltung der Plhchen auf die atmosphärischen Bewegungen 
an dei Erdüberflhehe überhaupt anwendbar ist, siehe Sprung, Met Z XVI 1881 S 57. Dann S (>2 
Möller, Met Z B XXV 1890 S 411 u 415, fernerB XXIX 1894 S 469 Herrmannu Mollei, Met Z 
B \XXI 1896 S 353 Eine nützliche Tabelle der Differenzen der Rotationsgescliwindigkeiten von Grad zu 
Giad und der Eotationsmomente cüi 2 = wBScos </)2 hat Sohneidemühl berechnet und veröffentlicht in Met Z 
B XXV 1890 S 394, mit Anwendungen 

'5) Befindet sich eine Luftmasse in der Breite^ im Abstande r von dei Rotation saohse in (lolativer) Ruhe, 
so hat sie daselbst die Rotationsgesehwindigkeit 465 cos y Wiid sie ohne eine Einbusse derselben an den 
Äquator versetzt, entfernt sich demnach von der Rotationsachse, so wird ihre Eotationsgeschwiudigkeit' 
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Diese Ausführungen^ die zum Teil späteren Untersuchungen vorgreifen, scheinen 
nötig, um die Bedeutung des Ha dl ey sehen Prinzipes, welches seiner leichtfasslichen 
Form wegen so leicht Eingang findet, in das rechte Licht zu stellen. 

Der richtige Ausdruck für die Grrösse der (horizontalen) Ablenkungskraft der 
Erdrotation auf die bewegten Körper an ihrer Oberfläche ist folgende, wenn mit 
m die Winkelgeschwindigkeit der Erde (d. i. 2 jr: 86164), mit g) die geographische 
Breite und mit v die lineare Geschwindigkeit des bewegten Körpers bezeichnet wird: 

Ablenkungskraft = 2 v m sin go. 

Die Ablenkungskraft ist dem Sinus der geographischen Breite und der Ge- 
schwindigkeit des Körpers, auf welche sie einwirkt, proportional. Sie ist völlig un- 
abhängig von dem Azimutli (der Richtung), in welchem die Bewegung erfolgt. 
2 G) ist eine konstante sehr kleine Grösse 0*000146. Selbst Poisson glaubte des- 
halb, dass ihre Wirkungen (z. B. auf die Ablenkung der Schwingungsebene des 
Pendels) unmerklich bleiben würden, i) Und doch hat diese geringe Ablenkungskraft 
einen so grossen Einfluss auf den Verlauf der atmosphärischen Bewegungen, dass 
man ihren Wirkungen gegenüber sogar die wirklich treibenden Kräfte vielfach ganz 
übersehen konnte. 

Die horizontale Komponente der Ablenkungskraft der Erdrotation 2 v(ösing) 
wird auch die zusammengesetzte Zentrifugalkraft genannt. Sie steht auf der Rich- 
tung der Bahn des bewegten Körpers senkrecht und wirkt nach rechts auf der 
nördlichen, nach links auf der südlichen Hemisphäre. ) 

Ausserdem ist noch eine vertikale Komponente der Ablenkungskraft vorhanden, welche der 
ostwestlichen Oeschwindigkeitskomponente der Bewegung proportional ist, also für Bewegungen in 
meridionaler Lichtung verschwindet. Kennen wir die ostwestliche Komponente der Greschwindigkeit v , 
so ist der Ausdruck für die vertikale Komponente der Ablenkungskraft 2a)v' cos 9. Ist « das 
Azimuth der Windrichtung, so ist v' = v sin a. Die vertikale Komponente ist somit positiv, das ist 
nach oben gerichtet hei Westwinden, negativ bei Ostwinden. Westwinde werden nach oben 


q) 

4G5 cos (p oder 465 cos q) — — = 465 cos (p^. 

Ist (p = 3ü0, so erhalten wir 349 m als westöstliche Geschwindigkeit, da letztere ater am Ä^iuator 465 ist, würde 
dies Zurückbleiben einen Ostwind von IIG m Geschwindigkeit machen. Der beim Abfliessen von Luft vom Äquator 
gegen 30^ Breite entstehende Westwind hat dagegen die Geschwindigkeit von 134 m. 

1) Delaunay (Mechanik. IV. Aufl.) meint, dass sie bei Bewegung der Körper an der Oberfläche der Erde 
vernachlässigt werden kann, es müsste denn ihre Geschwindigkeit ganz ausserordentlich gross sein! 

ö) Die allgemeinste Ableitung der Ablenkungskraft der Erdrotation hat Coriolis schon 1835 gegeben in 
seinem Theorem der relativen Bewegung, welches in allen Lehrbüchern der analytischen Mechanik zu finden ist, 
z. B. bei Schell, Duhamel, Delaunay etc. Für die Meteorologie aber wurde dieselbe erst gegeben von 
Wm. Ferrel, der aber offenbar die von Coriolis abgeleiteten Sätze nicht kannte: The motions of fluids and 
solids relative the Earths surface comprising applications to the Winds and the Cnrrents nf the Ocean. New- 
York 1860 (Separat-Abdruck aus Math. Monthly. Vol I u. 11. 1859.) Ferner in American Journal of Science. 
1861 - Meteorological Researches. Washington 1877, 1880, 1882 etc. - Guldberg u. Mohn, Etudes sur 
les mouvements de ratmosphere. I. Partie. Christiania 1876. II. Partie. Christiania 1880. Ferner m Zeitschrift 
für Met B. XII. 1877. S. 49, 177, 257 u. 273. — J. Finger, Über den Einfluss der Erdrotation etc. Sitzungs- 
berichte der Wiener Akad.* B. LXXVI. I. Teil. Juniheft 1877. II. Teil. Sitzungsberichte. B. LXXXI. Maiheft 
1880. Referat von Sprung darüber in Met. Z. XVI. 1881. S. 530. - A. Sprung, Studien über den Wind. 
I. Zur Mechanik der Luftbewegung. Archiv der deutschen Seewarte. B. IL 1879. Nr. 1. — Derselbe. Lehr- 
buch der Meteorologie. Hamburg 1885. In diesem Werke findet man alle auf den Gegenstand bezüglichen Lehr- 
sätze in einfachster und zugleich eingehendster Behandlung mathematisch entwickelt. Eine einfache geometrische 
Ableitung der Sätze von Coriolis hat Nils Ekholm in Met. Z. B. XXIX. 1894. S. 137 gegeben und ihre 
Anwendung auf die Lufthewegungen gezeigt. - Versuche einer kurzen elementaren Ableitung der Gro^e der 
Ablenkungskraft der Erdrotation haben geliefert: Sprung, Deutsche Met. Z. 1884. B. I. S. 251. - Weih- 
rauch, Met. Z. XX. 1885. S. 102 und XXTII. 1888. S. 81. ~ W. M. Davis, American Met. Journ. Vol 1. 
April 1885. Met. Z. XVIIL* 1883. S. 299 und Roth dazu S- 376. — S. Günther giebt in der Zeitschrift 
Humboldt 1882 eine populäre Geschichte der Entwickelung der Lehre von der Ablenkungskraft der Erd- 
rotation mit Liste der Autoren. 
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abgelenkt, also gleichsam vom Boden abgehoben, Ost winde nach unten, also gegen den Boden 
gedruckt Diese vertikale Komponente eii eicht ihr Mavimum am Aquatoi , wo sie 2 to v' wird, an 
den Polen vei schwindet sie Wegen ihiei veimemtlichen Kleinheit ist diese veitikale Komponente 
bishei wenig beachtet woiden, obgleich sie eine Grosse deiselben Ordnung ist, wie die horizontal 
wirkende Ablenkungski alt K Ekholm hat auf ihien möglichen Einfluss auf die Luftströmungen 
besonders aufmeiksam gemacht (Met Z 1894 S 169 etc ) 

V. Die Liiftzirkulatioii über abnorm warmen und abnomn kalten 
Tellen der Erdoberfläche unter dem Einfluss der Erdrotation. 

Der vertikale und liorizontale Kreislauf der Luft über erwaimten oder ei- 
kalteten Teilen der Erdoberfläche, wie wir ilm auf S 412 u 413 beschiieben haben, 
nimmt unter dem Einflüsse der ablenkenden Kraft der Erdrotation andere Formen 
an Nur am und in nächster Nahe des Äquators kann ei so verlaufen, wie ei 
dort dargestellt worden ist Schon in geringer Entfernung vom Äquator be- 
wirkt der Einfluss der Erdrotation, dass auf der nördlichen Hemisphäre die zentri- 

Pig .J7 




Schema dei Ableiikuiigeii dei Lnltstiomungen, auf der nördlichen Hemisphaio 


petalen, wie die zentrifugalen Luftströmungen nach rechts im Sinne dei Bewegung 
abgelenkt werden, auf der südlichen aber nach links Die Luftströmungen können 
deshalb nur in kiummlinigen Bahnen, nicht mehr direkt in geradem Verlauf ihre 
Zielpunkte erreichen. Es entstehen drehende Bewegungen, Luftwirhcl, die je nach 
der Intensität der Bewegungen, der Luftdruckunterschiede auf geringere Ent- 
fernungen hin, zu mehr oder weniger vollkommener Entwickelung kommen. In- 
folge der Erdrotation müssen alle Luftströmungen, ausgenommen am Aquatoi und 
wo es sich um relativ kleine Strecken handelt, welche die bewegte Luft zuruck- 
zulegen hat, mehr oder weniger die Form von Wirbeln annehmen, was immer für 
eine Ursache sie m Bewegung gesetzt hat und in Bewegung erhalt 

Die Bewegungsformen der einem Orte niedrigen Luftdruckes zufliessenden 
und von einem Orte höheren Druckes ahfliessenden Luftmassen ergehen sich aus 
der vorstehenden einfachen Konstruktion 

Vermöge des Gradienten würde auf der Nordseite das Luftteilchen den Weg 
g zurucklegen, also in T einen Sudwind, in II einen Nordwind geben Gleichzeitig 

Atick die Küntimiitatöbedingungeii, die bei den atmospbäiiscbon Strömungen eingebalten weiden müssen, 
bringen es mit sieb, dass die Wiibelbewegung die einzige Form der freien Bewegung ist, in welcher Luftmassen 
dort emdimgen können, wo früher andere Luftmassen waiön, und deren Stelle einzunebmen im stände sind 
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wird aber die Ablenkungskraft der Erdrotation wirksam und zwar rechtwinklig 
auf g, sie möge durch a repräsentiert werden (a = 2 co v sin wenn v die Wind- 
geschwindigkeit). Das Luftteilchen wird daher der Kesultierenden folgen, aus dem 
Nordwind in I wird ein nordöstlicher, aus dem Südwind in II ein südwestlicher 
Wind entstehen. Dieselben Ablenkungen erfahren die übrigen ursprünglich dem 
Gradienten direkt folgenden Luftbewegungen. Das Ergebnis ist eine drehende 
Bewegung der Luftmassen um den Ort der Gleichgewichtsströmung der Luftdruck- 
verteilung. Wo der Luftdruck unter jenen der Umgebung gesunken ist, also die 
Luft einem Orte niedrigen Luftdruckes von allen Seiten zufliesst, entwickelt sich 
eine drehende Bewegung gegen den Uhrzeiger auf der nördlichen Hemisphäre. 

Wo aber von einem Orte höheren Luftdruckes die Luft nach allen Seiten 
liin abfliesst, erfolgt die drehende Bewegung im Sinne des Uhrzeigers. Es ist 
üblich geworden, die Eorm der Luftbewegung um einen Ort niedrigen Luftdruckes 
cyklonal zu nennen, jene um einen Ort höheren Druckes anticyklonal. Erstere 


Fig. 38. 




Schema der Ahlenkungeii der Luftströmungen auf der südlichen Hemisphäre. 

Benennung ist übertragen worden von den Drehstürmen der Tropen, auf welche die Be- 
nennung eines Cyklons („Kreissturm‘‘, Wirbelsturm) zuerst Anwendung gefunden hat. 
Letztere Bezeichnung soll nur den Gegensatz zur Bewegungsform der Luft um die Orte 
niedrigen Luftdruckes zum Ausdrucke bringen. ^) Die Intensität der Luftbewegung bleibt 
bei diesen Bezeichnungen ganz aus dem Spiel, ob kräftig, ganz schwach oder selbst 
nur angedeutet, nennt man die Luftbewegungen um Orte niedrigen Luftdruckes, oder 
um Bai ometerminima (auch Barometerdepressionen genannt), cyklonal, um 
Orte hohen Druckes oder um Barometermaxima anticyklonal. Da niedriger oder 
hoher Luftdruck auch über weite Strecken so gleichförmig verteilt sein kann, 
dass keine wirksamen Luftdruckunterschiede in den Gebieten, die sie einnehmen, 
entstehen, so ist die Bezeichnung Barometer- (oder Luftdruck-) Minima und -Maxima 
statt Cyklone und Anticyklone für die Druckverteilung in ihrer Beziehung zu atmo- 
sphärischen Störungen die zweckmässigere. Der Luftdruck kann aber auch ge- 
legentlich in einem Barometermaximum tiefer sein, als in einem anderen Falle in 


Francis Oalton hat diese Bezeichnung zuerst vorgesehlagen, s. Proe. Met. Soc. London 1863. pag. 385, 
auch Meteorographiea or Method of Maping the Aveather. London 1863. Wind Charts, they testified to the 
existence of what I ventuved to call ,,anticyelones“. 
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einem Barometeiminimum und doch die entspieclienden Luftbewegungen lieivoi- 
rufen, denn es handelt sich bei denselben nicht um den Betrag des Luftdiuckes 
an sich, sondern um die Differenzen desselben gegen die Umgebung 

Die Luftbewegung über einer Erdstelle, die abnorm erwärmt ist, wo also der 
Luftdruck unten sinkt, oben steigt, ist unten cyklonal, oberhalb eines gewissen 
Niveaus, dei neutralen Flache, aber anticyklonal Dagegen ist die Luftbewegung 
ubei einem Orte dei (unten) kalter ist als die Umgebung, wo also der Luftdruck 
unten steigt, oben sinkt, unten anticyklonal, oben cyklonal 

Auf dei südlichen Halbkugel ist der Sinn dei Drehung dei bewegten Luft 
um die Barometei minima und -Maxiraa der umgekelnte von jenem auf dei noid- 
lichen Halbkugel, weil die Ablenkung der Bewegung nach links ei folgt Dies 
zeigt die vorstehende Fig 38 im Vergleich mit der Fig 37 

Die Luftbewegungen um ein Barometerminimum, also die cyklonalen Be- 
wegungen, eifolgen auf dei südlichen Halbkugel im Sinne eines Uhrzeigeis, die 
Luftbewegungen um ein Barometermaximum aber, oder die anticyklonalen Luftbe- 
wegungen, erfolgen gegen den Uhrzeiger, wie die Fig 38 zeigt. 

Wii finden daher in der Umgebung der Baiometermiiiima und -Maxima im 
allgemeinen folgende Windrichtungen 


Quadrant 

E 

s 

W N 1 E 

S 

w 

N 


Bai ometerinmimum 

Barometei maximuin 


Wind 

SE 

SW 
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NW NE 1 NW 

NE 

SE 

SW 
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NE 

SE 

Südliche Halbkugel 

SW NW 1 SW 

NW 

NE 

SE 


In anderer Darstellung Liegt (auf dei noidhchen Halbkugel) der Oit niedngeu 
Luftdruckes im Westen eines Ortes, so heiischen an demselben SE- und S-Winde, 
hegt er im Norden, so wehen SW- und W- Winde, befindet ei sich im Osten, so 
heiischen NW- und N- Winde, und lageit er in sudlichei Kichtung, so wehen NE- 
und E- Winde 

Daraus und aus einer Betrachtung der Fig 37 u. 38 wird man ohne Muhe 
finden, dass folgender Satz als dei allgemeinste Ausdruck für die Beziehungen 
zwischen Luftdruckverteilung und Windrichtung aufgestellt werden kann. 

Auf der nördlichen Halbkugel hat ein Beobachter, der den Wind 
im Eucken hat, den Ort niedrigen Luftdruckes stets zu seiner Linken, 
auf der südlichen Halbkugel aber zu seiner Rechten 

Dies ist das sogenannte barische Windgesetz, meist auch das Gesetz von 
Buys Ballot genannt, da es von diesem ausgezeichneten niederländischen Meteo- 
rologen zuerst in klarer Form ausgesprochen und in Zusammenhang mit den 
Witterungserscheinungen gebracht worden ist, wodurch er selbem allgemein Eingang 
verschafft hat Doch ist dieser Satz auch schon früher von mehreren Seiten er- 
kannt und ausgesprochen worden.^) 


1) Der Amerikaner Co ff in bemerkt schon 1853 in seinem Weike „Winds of the Globe“, da^s die vor- 
herrschenden Winde den niedrigen Luftdruck zu ihier Linken haben Doch hat dies keinen weiteren Einfluss 
auf die Entwickelung der Meteorologie gehabt Buys Ballot hat den nach ihm genannten Satz zuerst in den 
Comptes rendus der Pariser Akademie, Nov 1857, veioffentlicht, die Begründung (abei nach dem Hadleyschen 
Prinzip, indem er bloss die Nord- und Südwinde eine Ablenkung erfahren lasst) erst später (1860) gegeben 
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Die Beziehungen zwischen Windrichtung und Eichtung des Gradienten, sowie 
jene zwischen Windstärke und Grösse des letzteren werden in einem späteren 
Kapitel noch eingehender behandelt werden müssen. Für die Erklärung mittlerer 
Windverhältnisse und ihrer täglichen und jährlichen Periode unter dem Einflüsse 
der im Laufe eines Tages oder eines Jahres aüftretenden Temperaturunterschiede 
zwischen benachbarten Teilen der Erdoberfläche sind die im vorstehenden dar- 
gelegten Sätze zunächst ausreichend. 


Viertes Kapitel. 

Anwendung der gewonnenen Sätze zur, Erklärung verschiedener 

lokaler WiiidsYsteme. 

I. KoiiTektionsströinungen mit einer täglichen Periode. 

A. Land- und Seewinde. Einer der einfachsten unter den Fällen, in 
welchen die oben geschilderte vertikale und horizontale Luftzirkulation über ver- 
schieden erwärmten benachbarten Teilen der Erdoberfläche zur Beobachtung ge- 
langt, ist der bekannte Wechsel zwischen den Land- und Seewinden an den 
Küsten im Laufe eines Tages. Die Erscheinung selbst ist kurz folgende: 

„Die Bewohner der Seeküste in tropischen Klimaten erwarten jeden Morgen 
mit Ungeduld die Ankunft der Seebrise. Dieselbe setzt gewöhnlich ein gegen 
10^ vormittags. Mit ihrer Ankunft schwindet die drückende Schwüile des 
Morgens und eine erquickende Frische der Luft scheint allen neues Leben und 
Lust zu ihren täglichen Arbeiten zu geben. Um Sonnenuntergang tritt abermals 
Windstille ein. Die Seebrise hat aufgehört und in kurzem setzt nun die Land- 
brise ein. Dieser Wechsel von Land- und Seewind, eii^ Wind von der See bei 
Tag und vom Lande bei Nacht, ist so regelmässig in den tropischen Gegenden, 
dass man ihm mit gleicher Zuversicht entgegen sieht, wie dem Auf- und Unter- 
gang der Sonne.“ 

Die Land- und Seewinde sind in niedrigeren Breiten, wo ein eigentlicher 
Winter fehlt, eine das ganze Jahr hindurch auftretende Erscheinung, in höheren 

Ferrel sagt selbst, dass er keinen Aiisprueli darauf macke, der Entdecker des bariseben Windgesetzes zu sein, 
■wülil aber, dass er als der Erste die richtige Begründung desselben gegeben habe. (Matbeni. Moiitbly. 1858. 
1859.) Näheres darüber s. Zeitschrift f. Met. 1885. B. XX. S. 94 u. 187, ferner B. III. 1868. Buys Ballot, 
Das ASroklinosküp. S. 428 etc. Auch A. Erman bat schon 1853 die Beziehung zwischen der Neigung der Niveau- 
flächen der Atmosphäre und der Windrichtung erkannt, sowie die Ablenkung des Windes nach rechts von der ßieh- 
tung des Gefälles. Pogg. Annalen. B. 88. 1853. S. 415. Er weist aus den Beobachtungen diese Beziehungen 
nach , ohne sie aber weiter zu verfolgen , da hei dem damaligen Stande der Meteorologie eine Anregung dazu 
fehlte. Zu einem gleichen Eesultat kam später auch Dippe, der aber die Beziehung zwischen Windrichtung 
und Eichtung des grössten Druckgefälles schon bestimmter ausdrückte und die Abweichung im Mittel 60® nach 
rechts fand. Dippe, Über Ungleichheiten des Barometerstandes an benachbarten Orten und deren Abhängig- 
keit von der Eichtung und Stärke des Windes. Beiträge zur Statistik von Mecklenburg. B. 11. Heft 2. Schwerin 
1861. Siehe Köpiien in Zeitschrift f. Met. B. XIII. 1878. S. 374. — Von Interesse ist auch die Notiz von 
E. H. Scott, dass ein englischer Schiffsarzt, W. H. B. Wehster, schon 1834 in klarer Weise die Barometer- 
differeiizen als Ursache der terrestrischen Winde erkannt hat, und ebenso 1857 die Beziehung zwischen der 
Grösse der Luftdvuekdifferenz zwischen London und den Shetlands -Inseln und der gleichzeitig herrschenden 
Stärke der Westwinde, t^uart. Jonrn. E. Met. Soc. Vol XI. pag. 251. 

1) M. F. Maury, The Physieal Geography of the Sea and its Meteorology. 15. Edition. London 1874. 
Chapter VI. pag. 133—145. Vortreffliche Beschreibung der Land- und Seewinde und ihrer Wirkungen. Die 
klassische Beschreibung derselben vonKapt. Dampier in den „Voyages“ (London 1705) findet man reproduziert 
in American Met. Journal. Vol IV. pag. CO. 
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Breiten kommen sie fast um in dei waimeren Jahieszeit zm Entwickelung 
Auch an den Ufern grosserer Seen treten diese periodischen Winde ein, z B, am 
Genfer See, wo am Nordufei (hei Morges) der Landwind Morget, der Seewind 
Rehat heisst 

Die tägliche Änderung der Windrichtung zu Chicago an dem SW-Ufei des 
Michigan-Sees stellt das folgende Diagiamm dar Die Pfeile geben die mittleie 
Windrichtung (nach anemometrischen Aufzeichnungen) für jede Tagesstunde an im 
Mittel der Monate Juni bis September 1882 (also für den Sommei) Um 11^ vormittags 
weht noch der Landwind, um Mittag wiid er von dem Seewinde abgelost, dei bis 
1 0^ abends anhalt 

Fig 39 
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1)61 Wechsel des Land- und Seewindes an dem Uter des Michej^au-Seeb zu Chicago (Nach A Hazenl 


Die Richtung der Land- und Seewinde ist im allgemeinen ziemlich senkrecht 
zu dem Verlaufe der Küste, folgt also wohl nahezu der Richtung des lokalen 
Giadienten Sowie aber m ihiem Verlaufe die Luft, die sie speist, von weiter her- 
kommt, tritt die Ablenkungskraft der Erdrotation ms Spiel und sie weiden (auf der 
noidlichen Halbkugel) nach lechts abgelenkt Ein Seewind, der morgens bei Be- 
ginn aus E lechtwinklig zui Küste weht, dreht sich bis gegen Abend nach Sud, 
der entsprechende Landwind, dei abends aus W einsetzt, dreht sich in der Nacht 
nach N Diese periodischen Winde drehen sich also im Laufe des Tages mit 
der Sonne ^) 

Die Seobrise wird an tiefer gelegenen Orten fruhei gefühlt als an hohei ge- 
legenen 


W stow hat dem Eintreten der SoobiiHe im Sommei lialbjahi an dei NE-Kuste von Yoilcshiio he- 
isundeio Aufmorhsamkeit geschenkt In den Sommerhalhjahren 1870 und 1871 gab ob 82 schone Tage, und an 
54 derselben (60 Proz ) trat die Seobrise unzweitelhaft em Die Landbnse konnte nui in 27 Fallen beohaclitet 
werden Die mittlere grösste Temperaturdifferenz (am Nachmittage) zwischen Luft und Wasser hetiug an diesen 
Tagen rund C Quart Journ R Met Soe I pag 208 

2) E A Porel, Le L6man Tome I 1802 S 307 Der Landwind hfenscht von Öonnonuntergang (5— 71i 
abends) bis zur Mitte des Vormittags (7 — 9 harn), dei Seewind von 10ha bis Ihp Deisolbe ist schwächer als 
der Landwind Sehr beraeikenswert für die Theorie ist, dass, wie Eoiel besonders hervoihebt, die Beobach- 
tungen ergehen, dans der Landwind nicht an der Küste, sondern landeinwärts zuerst auftntt und sich gegen 
den See hin fortpflanzt Umgekehrt entsteht der Seewind draussen über dem See und pflanzt sich gegen das 
Ufer fort Forel nennt deshalb diese täglichen Brisen „vents de refoulement (et non vents d’appel)“ 

8) A Hazen, The climate of Chicago Washington 1803 pag 26 etc 

*) Diese Drehung des Windes mit dei Sonne innerhalb 24 Stunden zeigen sehr schon die Resultate dei 
anemometrischen Aufzeichnungen zu Lesina (Hann, Der tägliche und jährliche Gang der Windgeschwindigkeit 
und Win driehtung auf der Insel Lesma Annalen dei Hydrographie XVI 1888 S 289, auch zum Teil m Met Z 
B XXIV 1889 S 25 ) An der Kflste von Massachusetts nennen die Eisehei die Seebnse „round ahout“, weil 
sich der Wind dabei rings um den Horizont dreht, moigens leichter W, dann NW, 10 oder 10 ^ 2 b. am leichte NE- 
Bnse an der Küste, gegen Mittag setzt die jeigentliehe Seebrise aus E ein, sie dreht sich dann nach SE, 5— 6hp 
■wird sie schwach Nach einer Stille kommt ein Windzug aus S oder SW, au Starke zunehmend weht der SW 
als mäsaige Brise bis 7 — 8h p, um 9 — 10h dreht sich dieselbe nach WSW und bis Mitternacht nach W (C Ap- 
pleton, The Sea Breeze at Cohasset American Met Journ Vol IX pag 131 ) 
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Die eingehendsten Untersuchungen über den Eintritt und Verlauf der Land- 
iind Seewinde sind von der Neu-England meteorologischen Gesellschaft veranstaltet 
s\rorden im Sommer 1887. Der Bericht über die Ergebnisse derselben ist einer der 
wertvollsten Beiträge zu diesem Kapitel der Meteorologie.^) 

Der Seewind macht sich hier wie überall zuerst auf dem Meere geltend und 
arbeitet sich allmählich gegen die Küste hin fort. Er erreicht dieselbe an ruhigen 
warmen Morgen um 8^, meist aber erst um 9^ oder 10^, zuweilen selbst erst 
mittags. Die Seebrise dringt mit einer Geschwindigkeit von kaum 1 m pro Sekunde 
landeinwärts vor, während die Windstärke selbst viel grösser ist, 4 — 7 m, wenn 
sie ihre volle Höhe erreicht hat. Die Luft muss demnach in Front des vor- 
dringenden Seewindes aufsteigen, Der Seewind dringt nicht weit in das Land 
ein, seine Herrschaft erstreckt sich bloss über einen Küstensaum von 20 — 40 km 
und seine Dauer wird landeinwärts immer kürzer, sodass sich selbe an der Grenze 
des Vordringens bloss auf einige Minuten erstreckt. Bei Boston liegt im Mittel 
um die Grenze der Seebrise 16 km von der Küste, um 4^ 22^/2 km. Mit dem 
Vordringen landeinwärts nehmen die Eigenschaften des Seewindes, seine Kühle, 
Frische und Luftfeuchtigkeit, immer mehr ab, immer aber weist die Seebrise, auch 
wenn sie sich erwärmt hat, den Meeresduft auf. An der Küste selbst ist der 
Seewind so kühl, dass er dem normalen Ansteigen der Temperatur Einhalt thut.^) 

0. Krümmel bestätigt nach seinen Beobachtungen an der Küste bei Para, dass 
hier (wie zu Saigun, Eangun, Kamerun) die Seebrise besonders kräftig auftritt, 
wenn sie gleichzeitig mit der Flut einsetzt Die Hebung der isobarischen Flächen 
über der See gegen das Land hin durch die Flutwelle genügt zur Erklärung 
dieser bemerkenswerten Erscheinung.^) 

Die Eigenschaften des Seewindes, Erniedrigung der Temperatur und Zunahme der Luftfeuchtigkeit, 
treten vielleicht nirgends so drastisch in Erscheinung wie an der Küste von Senegambien, die im 
Winter regenlos und trocken und hei Tage sehr heiss ist. Der französischen Expedition zur Beobach- 
tung einer Sonnenfinsternis (April 1893) verdanken wir darüber höchst interessante Beobachtungen, 
namentlich, da dieselbe mit registrierenden Instrumenten ausgerüstet war. 

In der Nacht und am Morgen weht der NE- Wind aus dem Innern des Landes und bringt 
anfangs frische Luft. Sowie aber die Sonne den Boden erwärmt, steigt die Temperatur rasch, so 
dass, wenn der Eintritt cler Seebrise sich bis 2 oder 3h p verzögert, das Thermometer auf 40® steigen 
kann-, tritt aber der Seewind schon vor Mittag ein, so überschreitet das Temperaturmaximum nicht 
28 — 30°. Das Herankommen der Seebrise vom ofenen Ozean her kündet sich dadurch an, dass 
dieselbe die Orientierung der Wellenzüge und damit die Färbung des Meeres ändert. Die dunkelblaue 


■>•) An Investigation of tlie sea breeze. Annals of tbe Astr. Observ. Harvard College. Vol XXI. P. II. 
Cambridge 1890. 

*3 An den Küsten der Tropen sind damit bäufig Gevritterbil düngen verbunden. — Interessant sind die 
Beobachtungen von C. Appleton über die scharfe Begrenzung der See- und Landbrise an der Küste von 
Massachusetts, welche durch eine kartographische Skizze erläutert wird. (American Met. Journ. Vol IX.) Zu- 
weilen begegnen sieh ein heisser Landwind aus SW und die kühle Seebrise. Die Trennnngslinie zwischen beiden 
ist scharf und bestimmt und erhält sich zuweilen stundenlang. Auf der einen Seite hat man die kräftige 
frische Seebrise , welche Wellenzüge mit Sebaumkämmen vor sich hertreibt , auf der anderen daneben , scharf 
abgegrenzt, die heisse Landluft aus SW, und die Trennungslinie beharrt für Stunden an der gleichen Stelle. 

8) Zu Manchester an der Neu-Englandküste , das dem Seewind besonders ausgesetzt ist, zeigen sich im 
Sommer zwei Temperaturmaxima, das eine vor dem Eintritt desselben, das andere nach dessen Abflauen. Das- 
selbe ist der Fall an der Küste von Senegambien nach Bijourdan (s. S. 431). 

Im Staate New Jersey dringt die Seebrise durchschnittlich kaum 16 km in das Land ein, aber diese Grenze 
ist sehr verschieden je nach der Richtung der Küstenlinie und der Bodengestalt. Wald hält die Seebriae auf, 
Fehlen von Hügeln begünstigt ihr Eindringen. Bei langanhaltendem trockenen Wetter erweitert sieh ihr Bereich 
beträchtlich, es verspätet sich, aber dabei ihr Eintreten. Zn sehr trockenen Zeiten und im Frühlinge zu- 
weilen ist die eigentümliche feuchte erfrischende Seeluft bis über 30 km landeinwärts zu spüren und gelegent- 
lich streicht sie über den ganzen Staat. Sie kommt aber au dieser Grenze später (etwa 4h pm) und nur aus- 
nahmsweise an. Climatology of New Jersey by J. Smoek. Trenton 1888. 

*) Geopliysilcaliscbe Beobachtungen der Plankton-Expedition. Kiel und Leipzig. 1893. 
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Trennungslmie kann man bis auf eine Distanz von 2 — 3 km deutlich sehen Es dauert oftei eine 
halbe Stunde, bis die Biise die Küste eii eicht, und das giebt demnach eine Geschwindigkeit des 
Fortschreiteiis der Seebiise von 6 km pro Stunde Die Temperaturabnahme beim Eintritt des See 
Windes an der Küste ist aussei ordentlich rasch, so rasch, dass die i egistrierenden Thermometer dei- 
selben nicht folgen können und anfänglich um mehrere Giade hinter derselben Zurückbleiben Die 
Feuchtigkeit steigt ebenso lasch, als die Tempeiatur sinkt 

Im Mittel von 15 allerdings extremen Pallen zwischen dem 5 Januar und 14 Apiil erhalt man 
folgende Daten ubei die Eigenschaften des Seewindes an dei Küste von Senegambien 
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In manchen Fallen sinkt die Tempeiatur sogleich um 12 — 13®, dann bleibt sie konstant odei 
nimmt sogai wiedei etwas zu 0 

Die folgende Eepioduktion^) der Aufzeichnungen der Eegistneimstrumentc für Feuchtigkeit, 
Temperatur und Luftdruck vom 21 bis 25 Maiz 1893 m Fig 40 zeigt am besten den merkwmdigen 
Gfmg aer beiden ersteren Elemente unter dem Einfluss des Seewindes, wahrend das Barometer davon 
Unberührt bleibt und seine normalen Doppelwellen Tag für Tag gleicbmassig liefert Die Tem- 
peratur steigt ausserordentlich lasch bis zum Eintritt des Seewindes und gleichzeitig sinkt die 
Feuchtigkeit Die Änderung dieser beiden Elemente zeigt den schärfsten Gegensatz 

Mächtigkeit der Seebrise Bei Ballonfalirteix an einer Küste hat man 
schon öfter die Erfahrung gemacht, dass die Seebrise sich nur bis zu einer gewissen 
nicht beträchtlichen Hohe hinauf erstreckt Darüber weht der TV^ind vom Lande 
gegen die See hinaus Am unangenehmsten hat dies ein Luftschiffer in Madras er- 
fahren, der erwaitete, von dem Seewind landeinwärts getragen zu werden, aber bald 
in die obere Strömung geriet und auf das Meer hinaus getrieben wurde T is san- 
dle r wurde mehrmals an der französischen Küste in der Hohe von einem NTY auf 
den Kanal hinausgetrieben, konnte aber, indem er den Ballon 400 m senkte, mit 
dem unteren Seewind wieder das Land erreichen 

Die Hohe der Seebrise bei Toulon wuide am 16 und 18. Oktober 1893 
nachmittags bei Ballonfahrten zu rund 500 m gefunden, darüber webte der Wind 
auf das Meer hinaus 

Im August 1879 wurden auf Conej Island bei Kew-York spezielle Unter- 
suchungen über die Hohe der Seebiise mittelst Fesselballon angestellt Es er- 
gab sich, dass dieselbe im Mittel bis zii 150 — 200 m reichte, von 240 bis gegen 
400 m war der Wind stets von KW, unten zwischen SE bis SW 

Die Temperatur zeigte oben zwischen 120 und 150 m, wo der Landwind 
wehte, eine gelinge Zunahme oder doch keine Abnahme. 

Hierher gehoit auch die Beobachtung von L v Buch auf Teneriffa Bei 
Laguna (510 m, auf einem Landiucken gelegen) herrscht im Sommer NW. Etwas 
tiefer am Abhange steht eine Windmühle, deren Eingel stets gegen NW gedreht 
sind. Unteihalb auf dem Wege nach S Cruz in ca 300 m steht eine andere 
Windmühle mit den Flügeln beständig gegen Sud, denn bis dahin reicht noch der 
Seewind, und beide Mühlen sind gewöhnlich gleichzeitig im Gange. 

Der Landwind scheint durchschnittlich viel schwacher aufzutreten als dei 
Seewind. Ferrel erklärt die grossere Stärke des Seewindes gegenüber dem Land- 

Bijourdan in Comptes rendus Tom CXVIH paff 1201 und Met Z B XXXIV 1899 S 373 

2) Aus den Annalea du Bureau des Longitudes Tom V Paris 1897 

3) Kack Kapt Toynbee kei Laugkton, Quart Journ I pag 205 

P Siebe Annalen der Hydrographie B XXIl 1894 S 313. Mit Skizze der Bahn des Ballons 
) Sberman in American Journ of Science. Vol XIX pag 300 Zeitschrift f Met XV 1880 S 446 

ö) Physikalische Beschreibung der Kanarischen Inseln Berlin 1825 S 15 
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winde dadurch, dass das Land aucli im Tagesmittel (in den Tropen das ganze 
Jahr, hei uns bloss im Sommer) wärmer bleibt als das Meer, der Temperatur- 
gradient, der bei Nacht den Landwind erzeugt, deshalb kleiner ist als jener 
bei Tage, dem der Seewind seine Entstehung verdankt. Sicherlich ist aber auch 
der viel grössere Eeibungswiderstand, den der Landwind in den unteren Schichten 

Fig. 40. 
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Tägliclier Gang der Luftfenclitiglceit, der Temperatur, der Windrichtung und des Luftdruches an der Khste von 
Senegamhien. Nach Autographenzeichnungen im März 1893. (Nach Annales du Bureau des Longitudes. T. V.) 


ZU überwinden Lat, bei dieser Schwächung wesentlich beteiligt, während der See- 
wind über die glatte Oberfläche der See mit geringem Verlust an Geschwindigkeit 
herkommt. Dazu tritt noch die Verstärkung aller Winde bei Tage über dem 
Lande, die dem Seewind, nicht aber dem Landwind zu Gute kommt. 

Erklärung der Land- nnd Seewinde. Man wird aus den vorstehenden 
Beschreibungen des Auftretens der See- und Landwinde sogleich erkennen, dass sie 
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vollkommen mit dem Schema dei Luftznkulation ubei einstimmen, das wir S 412 
aufgestellt haben. Und damit ist auch ihre Erklärung gegeben 

Das Land eiwaimt sich hei Tag laschci und staikei als das Meei Die Luft ubei dem Lande 
nimmt bald eine hoheie Tcmpeiatui an, als jene über dem Meere, wo die tägliche Warmeschwankmi g 
kaum 2 — 3° betragt, wählend sie ubei dem Lande 8 — 10° und noch mehi en eicht Dei Luftdiuck 
steigt in der Hohe über dem Lande, wählend dies über dem Meeie kaum ubeihaupt dei Fall ist 
Deshalb beginnt zueist die Luft über dem Lande in dei Hohe gegen das Meei hm abzufliessen, 
es steigt infolgedessen vom Moigen an dei Luftdiuck ubei der Meeiesflache, wahrend ei über dem 
Lande sinkt Dies hat zui Folge, dass nun auch unten eine Luftströmung emtiitt und zwar von 
der See gegen das Land, dei Seewind Bei Haeht verhalt es sich umgekehrt, das Land und die 
Luft darüber erkalten raschei und starkei als das Meei und die Seeluft Deshalb kehrt sich nun 
dei Vorgang um Die Luft in der Hohe fliesst gegen das Land und steigert dort den Luftdiuck, 
Tvahiend derselbe ubei dem Meere zu sinken beginnt Infolgedessen entsteht unten eine Luftströmung 
vom Lande gegen das Meer, dei Landwind In den Morgen- und Abendstunden, zwischen den Biisen, 
tritt ein Gleichgewichtszustand und damit Windstille ein 

Man hat sich nach dem Voi stehenden den Seewind nicht als einen Aspiiationswmd (\ent 
d’appel) zu denken, direkt durch die Erwaimung der Küste herbeigezogen , denn m diesem Falle 
musste er zuerst an der Küste beginnen und sich seewärts fortpflanzen, was nicht dei Fall ist Ei 
beginnt ja zuerst di aussen und „arbeitet“ sich gegen die Küste Seine Ursprungsstatte liegt in dei 
That draussen über der See, wohin die Landluft bei Nacht m dei Hohe abfliesst und dadurch den 
Luftdruck steigen macht Die an sich sehi geringe Druckdifferenz gegen das Land hin vermag zu- 
erst bloss die Luft über der glatten Meeresoberfläche in Bewegung zu setzen, wahrend über dem 
rauhen Lande die Eeibung zu stark ist und die eintretende Bewegung vorerst noch hemmt Eist 
wenn daselbst die stärkere Erwarmung das geringe Druckgefalle noch gesteigert hat, veimag die 
Seeluft auch m das Land hinein emzudrmgen, wobei sie von der autsteigenden Luftbewegung ubei 
dem Lande unterstützt wird 

Wenn die vorstehende Erklärung dei Land- und Seewinde richtig ist, so muss der Lult- 
druck ubei derSeebei Nacht und noch bis zum Vormittag stark ei fallen als ubei dem 
Lande, umgekehrt bei Tag über dem Lande starker fallen als ubei dei Wasserfläche, wohin die 
Luft m der Hohe vom Lande abfliesst Der Lultdruckuntei schied, Wassei — Land, muss bei Tag 
positiv, bei Nacht negativ sein Das zeigen uns auch in dei That die Beobachtungen ubei den täg- 
lichen Gang des Barometers auf dem Meere und an der Küste gegenubei jenem über dem Lande 

H Blanford hat zuerst einen Nachweis dafür gebracht Gleichzeitige Schiffsbeobachtungen 
im Januar in der Gegend der Mundung des Hugly aussei halb dei Sandheads, ca 150 km von der 
Küste, und zu Calcutta ergaben fui die Zeiten der Bai ometermaxima und -Minima folgende Ab- 
weichungen des Luftdiuckes von dem Tagesmittel 
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Obgleich der Januar ein Monat ist, in dem die Land- und Seewinde noch schwach sind, ist 
doch der Unterschied des Ganges des Baiometeis ubei dem Lande und über dem benachbarten Meeie 
sehi auffallend und genau in dem Sinne, wie ihn die obige Tlieoiie dei Entstehung der Land- und 
Seewinde voraussetzt Fred Chambers zeigte spater, dass auch noch in England untei 52° Bieite 
zwischen den Küsten- und Inlandstationen im täglichen Gange des Luftdiuckes dei selbe Unterschied 
besteht, wenn derselbe auch natürlich kleiner ist Da in diesen Breiten die Grosse der täg- 
lichen periodischen Variation schon ziemlich klein ist, so wird an den Kustenstationen das Nach- 
mittagsmimmum des Luftdruckes duich den Zufluss von Luft in der Hohe vom Lande hei so weit 
unterdrückt, dass das Baiometer gar nicht mehi unter das Tagesmittel fallt Wie schon S 181 ge- 
zeigt wurde, giebt ein gutes Beispiel dafür Valentin, an der Westküste von Iiland (51 9° N ) aut emei 
kleinen Insel gelegen Kew bei London (51 5° N ) dagegen hat ein lelativ tiefes Nachmittagsminimum, 
dagegen ein sehr kleines nächtliches Minimum 

Luftdiuckunterschiede zwischen Küste und Land im Juni (Hundei tel-Millimetei) 

Mttn 2 4 6 8 10 Mttg 2 4 6 8 10 

Valentia-Kew —11 —19 —38 —45 —40 —15 13 36 48 44 23 5 


Henry E Blanford, Lnftdrnckdiflferenzen heim Wechsel der Land- und Seewinde Zeitschrift fui 
Met XII 1877 S 129 Da die mittlere Lnftdruekdifferenz Calcutta-Leuelitsehiff Saugoi Island (ausserhalb der 
Mundung des Hugly) im Januar nach den Beohaebtungen gleich Null ist, so entsprechen obige Diffeienzen fast 
völlig den aktiven Lnftdrucknnterschieden 

2} Quart Journ R Met Sec V S. 133 
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Bei üsTaoht ist der Luftdruck au der Küste niedriger, bei Tag über dem Lande, wie dies zum 
Entstehen der Land- und Seewinde notwendig ist. 

Der tägliche Gang des Barometers auf der Insel Pelagosa, in der Mitte der Adria, verglichen 
mit jenem zu Eom zeigt dasselbe Verhältnis: 

Mttn. 2 4 6 8 10 Mttg. 2 4 6 8 10 

Pelagosa — Rom (Meer — Land). Sommer (Hundertel-Millimeter). 

_25 -_3i _„33 _>_29 —13 19 47 44 33 10 —6 —16 

Die oben vorgetragene Theorie der Entstehung der Land- und Seewinde ist durch diese Ergeb- 
nisse stündlicher Luftdruckaufzeichnungen wohl zur Evidenz als richtig nachgewiesen, wenn wir auch 
die numerische Grösse der Gradienten, welche den Land- und den Seewind in Bewegung setzen, 
wegen Mangels passend gelegener Beobachtungsorte und wegen der Geringfügigkeit dieser Druck- 
differenzen zumeist nicht berechnen können. D 

J. K. Laughton (Quart. Journ. 1. 1873. S. 203) glaubt nicht, dass der Unterschied der Er- 
wärmung der Luft über dem Lande und über der See den täglichen periodischen Windwechsel an 
den Küsten hervorruft. Auf seine Einwendungen dagegen kann hier nicht eingegangen werden. Er 
basiert seine Erklärung auf die Dampfbildung über dem Meere und die dadurch gesteigerte Expansiv- 
kraft der Luft, welche selbe vorwärts treibt gegen das Land, wo namentlich am Morgen die Dampf- 
•druckbildung gering ist. Da dieser Annahme jede zahlenmässige und jede physikalische Begründung 
fehlt, so kann sie nur erwähnt werden. Aber das mag doch bemerkt werden, dass im Prühlinge, wo 
'das Meer am kältesten ist, also auch die Dampfbildung über demselben am geringsten, der Seewind 
besonders kräftig ist, selbst kräftiger als im Sommer (s. oben Stow über K. Jersey). 

Seemann nimmt zur Erklärung des früheren Auftretens der Seebrise über dem Ozean an, 
-dass die Luft über dem Lande infolge der raschen Erwärmung derselben sich so rasch ausdehnt, 
dass sie am Morgen einen lateralen Druck gegen die See hin ausübt, welcher erst später überwunden 
werden kann. 2 ) Diese Annahme hat bei manchen Meteorologen BeifaU gefunden, doch kann ich mich 
derselben nicht anschliessen. Die Annahme einer lateralen Pressung der Luft infolge der raschen Er- 
wärmung am Morgen scheint mir nicht haltbar zu sein. Wenn man bedenkt, dass die stärkste stünd- 
liche Temperaturzunahme an einem Sommervormittage etwa 1.2° (in den untersten Schichten, in 
einiger Höhe schon viel weniger) beträgt, also pro Minute bloss 0.02°, wie soll da die Luft nicht 
Zeit haben, sich in der physikalisch allein verständlichen Richtung des schwächsten Druckes, das ist 
nach oben, auszudehnen. 

B. Die Berg- und Thalwinde. 1. Allgemeines. Die periodischen Tag- 
iind Nachtwinde der Gebirgsthäler und der Bergabhänge überhaupt, die sich oft 
weit in die anliegenden Niederungen hinaus fühlbar machen, haben manche Ähn- 
lichkeit mit den Land- und Seewinden. Die Ähnlichkeit besteht nicht bloss in der 
gleichen Dauer der Periode, sondern auch in der Art ihrer Entstehung. 

In allen Bergländern der Erde ist die Erscheinung eines täglichen Wechsels 
entgegengesetzter Windrichtungen bekannt. Tagüb er, etwa von 9 — 10 ^ vormittags 
an bis Sonnenuntergang, weht der Wind thalaufwärts, in der Nacht stellt 
sich ein entgegengesetzter Wind ein, der gegen den Ausgang der Thäler hin 
gerichtet, also ein hinabwehender Wind ist und noch einige Zeit nach Sonnen- 
aufgang andauert, bis das Thal sich wieder erwärmt hat. 

Fournet in Lyon, der diese periodischen Winde zum Gegenstand eingehender 
Untersuchungen gemacht hat, charakterisiert dieselben kurz folgendermassen^) : 

Die Berg- und Thalwinde entwickeln sich am stärksten in den Thälern, ohne 
denselben ausschliesslich eigen zu sein, denn sie äussern sich längs allen Abhängen 
und der Strom der Thäler ist nur das Eesultat von partiellen aufsteigenden Be- 
wegungen (Tag) oder lateralen Kaskaden (Nacht). Der Übergang von der ab- 
steigenden zur aufsteigenden Bewegung ist rascher in engen und kurzen schlucht- 
artigen Thälern, langsamer in weiteren Thalbecken, wo die aufsteigende Bewegung 
meist erst gegen 10^ morgens frei im Gange ist und der absteigende Nachtwind 


1) Boi Berechnung der Abweichungen vom Tagesmittel, wie dies oben gescbehen, fallen die Instrumental- 
korrektionen heraus und die absolute Seehöhe kann unbekannt bleiben. 

2) Karl H. Seemann, Über Land- und Seewinde und deren Verlauf. Vortreffliche Beschreibung der- 
selben nach eigenen Erfahrungen. Das Wetter. I. 1884. S. 79, 101 u. 124. 

8) Fournet, Des brises de jour et de nuit autour des Montagnes. Meteorologie du Bassin du Ehone^r 
T. III, und Pogg. Annalen. Ergänzungsband T. 1842. 

Hann, Lebrb. d. Meteorologie. 28 
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erst gegen 9^ abends i egelmassig zu werden an^ngt Die Übergangszeiten schwanken 
mit den Jahreszeiten Die Konfiguration des oberen Teiles der Thalei ubt einen 
giossen Einfluss auf diese Winde aus, und zwar wechselnd nach den Stunden und 
Jahreszeiten Zuweilen ist der Wintei mit seinen Schneefhllen den Nachtwinden 
am günstigsten, wahrend dagegen im allgemeinen der Sommer die Tageswinde 
vei stärkt ’) 

In allen Jahieszeiten , sagt Eich Stiachey, wehen die Winde in den 
Thalein des Himalaja bei Tag aufwärts gegen die höchsten Teile der Gebngs- 
kette und abwärts bei Nacht Die Tagwindo eri eichen ihre grösste Starke auf den 
hohen Passen nach Tibet, und die Nachtwinde dort, wo die Thalcr dei grossen 
Flusse m die Ebene aiismiinden 

Jung h uh n berichtet von Java, dass dort von 6 — 7^^ abends an von den 
Seiten allei hohen Beige cm beständiger Wind von den Gipfeln bergabwaits 
weht Das gleiche sagt Kohlbrugge^) Vielfach wiid bloss der Nachtwind be- 
achtet, da ei wegen seiner niediigen Tempciatur sich fuhlhaiei macht als dei Tag- 
wind, ei ist in manchen Fallen auch heftiger als der letztere Dies ist meist der 
Fall, wo enge schluchtaitige kühle Thaler sich gegen weiteio waimere Thal- 
becken odei Niedeiungen offnen 

Die nachsthegende Eiklarung dei thalaufwarts streichenden Tag winde ist jene 
durch die hoheio Eiwarmung der Beighange, welche Fournet ausfuhilicher ent- 
wickelt hat und welche fiuher schon auf S 127 kurz eroitert woiden ist Die 
Eiklarung der Nachtwinde macht keine Schwierigkeit Die an den Beighangen 
durch die nächtliche Waimcausstiahlung des Bodens erkaltete Luft fliesst, dem Ge- 
falle des Bodens folgend, längs demselben in die Niedeiung Innab Sie folgt dabei 
den tiefsten Einsenkungcn und doi Solde der Thaler gerade so wie abfliesscndes 
Was&ei Im Wintei ist diese natuihche „Diainage“ dei kalten Luftmassen be- 
sonders auffällig entwickelt Wo der Abfluss gehemmt oder doch behindert ist, 
bilden sich auch Seen und Tümpel kalter Luft und damit die sonderhaien Ano- 
malien der vertikalen Tempcratui Verteilung, welche S 135~137 behandelt wo id(‘u sind 
Am stärksten wird dieser Nacht wind doit auftieten, wo der Quei schnitt seines 
Bettes sich voiengt und wo enge schluchtartige Thaler, welche bald im Schatten 
liegen und durch eine dichte Vegctationsdecko abgekuhlt werden, ihn mit reich- 
lichen Zuflüssen kalter Luft vcisoigen 

Nicht so einleuchtend ei scheint es abci, weshalb die bei Tage ubci dem 
Thalbecken erwärmte Luft nicht direkt empoi steigt, wue über der Ebene, sondern 
dei schwach geneigten Thalsohle folgend als fast hoiizontaler Wind auf- 
wärts wehu 


1) Die Tag- und Naehtwinde liabon liäufig Eigennamen Am Comorseo Ixeisst dei aufwlirts wollende 
Ttigwind ,,la breya“ (breva di Lecco und breva di Como nach den beiden Seoamen) Di^r nUcbthclio Oogonwind 
lieisst ,,Tivano“ Am Gardasee webt die ,,Oia“ ale Südwind im Sommerbalbjabr von lOV^a bis 8h p lom unteien 
zum oberen Ende des Sees, auch im Etscbthal webt die Oia Irältig tliaUufvärts Der Naohtwind, dei zuweilen 
sehr starb auftntt, boisst am Gaidasee „Sovor“ (Soiiero, Eaesano) Auch aui den Seen dei Nordalyon waobsoln 
der ,, Unterwind“ und der ,,0b6ruind“ regelmässig ab 

In den Alpeutbälern gilt es als eine populäre Wetterregel, dass das Ausbleiben des tiighclien Wiiul- 
wecksels einen Witterungsumscblag , d b soMocMes Wettei bedeutet, und /war mit einigem Keclit , weil dies 
anzeigt, dass die Luftdruclcdifferenzen sieb verstärkt haben und die Lokalwinde unterdiuoken, Homxt allgemeine 
kräftigere Luftströmungen eintreten, die fm das Gebirge meist Wolken und Eegen bringen 

2) S Met Z B XXXIV 1899 Zu Tosari (1780 m) kommt der auf st eigimde Luitstrom um lOh morgens 
an, der absteigende am Abend ist selten stark, er folgt don Abhängen, muht den Schluchten 

3j Mm sehe darüber Fournet 1 c , Bergei, Petermanns Geographische Mitteilungen 18G1 Zeit- 
schrift für JWet 1870 S 481 
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Fournet denkt sich allerdings, dass, -weil die oberen Berghänge zuerst von 
der Sonne getroffen werden (aber nur von den Osthängen gilt das!) und die Er- 
wärmung von oben thalwärts fortschreitet, auch das Aufst eigen zuerst oben be- 
ginnt und sich so eine Art Luftschlauch bildet, der dann auch noch am ISTach- 
mittage die über dem Thale aufsteigende Luft folgt. 

Bei der geringen Neigung der Thalsohlen, sowie auch der Berghänge selbst, 
ist die Annahme eines derartigen fast horizontal liegenden Luftschlauches ganz un- 
denkbar. Auch erklärt die Theorie von Fournet nicht, wie es geschehen kann, 
dass die über dem Thale erwärmte Luft vom unteren wärmeren Ende gegen das 
obere kühlere Ende strömt. 

Eine andere schwache Seite der Entstehung der aufwärts streichenden Thal- 
winde bloss durch die Erwärmung der Bergwände hat Berger unbeabsichtigt 
blossgelegt, indem er alle Konsequenzen der Theorie von Fournet entwickelt hat.^) 
Da nicht anzunehmen ist, dass auch die schwach erwärmten und selbst die be- 
schatteten Berghänge einen aufsteigenden Wind erzeugen, kommt Berger zu dem 
Schlüsse, dass die aufsteigenden Thalwinde auf die Süd- und Westhänge sich be- 
schränken müssen, was aber durchaus nicht der Fall ist. 

Es war G-eneral Sir Eichard Strachey, der ausgezeichnete Kenner der 
physischen Geographie des Himalaya, welcher zuerst das für die richtige Deutung 
der Luftströmungen so geeignete Prinzip der Flächen gleichen Luftdruckes in die 
Erklärung der Gebirgswinde einführte. Indem er aber dasselbe gewissermassen 
einseitig anwendete, konnte er, so wie H. Blanford, zwar die heftigen Tagwinde 
auf den Pässen des Himalaya und auf den Hochebenen von Tibet auf die Aus- 
dehnung der Luft bei Tag über den Ebenen von Indien zurückführen, aber nicht 
den wahren Charakter der Thalwinde selbst erklären.^) 

„Die Tagwinde aus Süden (auf der Südseite des Himalaya) wachsen an Stärke mit zunehmender 
Höhe, und längs der indischen Wasserscheide in den benachbarten Thälern von Tibet sind sie ausser- 
ordentlich heftig, so dass ich oft bei Reisen daselbst mit wahrer Sorge dem Nachmittag entgegen sah, 
wo sie den Höhepunkt ihrer Stärke erreichen. Die Eingeborenen wählen deshalb zum Überschreiten 
der Pässe die frühen Morgenstunden, um diese wütenden Nachmittagswinde zu vermeiden. Diese 
Winde wehen im allgemeinen senkrecht auf die Streichungsrichtung der Bergketten, also von SW 
bei Tag, von NE bei Nacht. An der indischen Wasserscheide im Norden von Kumaon begann der 
Tagwind meist aus dem südöstlichen Quadj^^nten um 9 h morgens und drehte sieb mit der Sonne 
beim Portschreiten des Tages, so dass er als SW um 91i abends aufbörte.“ 

„Im Innern des Gebirges sind diese Winde massig und in grossen Höben, und in den zentralen 
Teilen von Tibet sind die Nächte fast stets nahezu still.“®) 

Auf die gleiche Weise hat ganz kürzlich Eliot die hauptsächlichsten Perioden der Luft- 
strömungen zu Simla (auf einem Höhenrücken der Südwestseite des nordwestlichen Himalaya plegen) 
erklärt. Bei Tage von 7 — 8h am bis 6 — 7h pm entsteht infolge der Erwärmung der Luft über den 
Ebenen Nordindiens eine Neigung der Flächen gleichen Druckes gegen das Gebirge hin, ein Gradient 
für Südwinde in den mittleren und höheren Luftschichten, zunehmend an Getälle von unten nach 
oben. Bei Nacht kehrt sich dieses Verhältnis um. Die Grösse der täglichen Temperaturschwankung 
im Punjah ist wahrscheinlich das entsprechende Mass für die Luftbewegungen zwischen Ebene und 
Gebirge. Namentlich in den Monaten Oktober bis Dezember und März, April geht dieser Luftaus- 
tausch am ungestörtesten vor sich.*) 


ri Berger, Die tägliche Periode der Winde. Zeityelirift für Met. B. IV und V. 1869 and 1870. 

2) K. Strachey, Proe. As. Soe. Bengal. 1871. pag. 16, und H. Blanford, The Indian Met. Vnde- 
mecum. Calcutta 1877. I. pag. 167. Pig, 8. Strachey und Blanford nehmen nur Winde in der Höhe an, 
die l)ei Tag in grossen Höhen über den Ebenen gegen die Berggipfel und Hochplateaus hin- 
wehen. Zeitschrift für Met. B. XIV. 1870. S. 445. J. Espy (Ponrth Met. Report. 1857. pag. 143) erMärt die 
Platoanwinde nach Saigey wie Strachey. 

3) E. Strachey bei Hill, Met. of NW-Himalaya. pag. 397, wo die Bergwinde behandelt worden. Im 
April, Mai und Juni ^^eh6n die Bergwindo am heftigsten, weil um diese Zeit die tägliche Variation der Tem- 
peratur über den Ebenen wie auch im G-ebirge am grössten ist, auch das nachmittägige Minimum des Luftdruckes 
in der Ebene ist dann am grössten (Hill). 

‘^) John Eliot, Discussion of aneiuograpbic Observ. recorded at Simla and a Investigation int o the general 

28 ’' . 
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2 Vollständige Erklärung dei Bei g- und Thalwinde Die Ei warm mig 
der Berghange m Verbindung mit der stärkeren Hebung der Flachen gleichen Diiickes 
über der angrenzenden Niederung gegenüber jener im Beiglande selbst erklärt voll- 
kommen den wahren Charakter der Thalwinde, die in den Thalern längs deren 
Sohle und dann längs dei Berghange aufwärts wehen und dabei die Anomalie 
darbieten, dass sie (unten) von wärmeren nach kälteren Teilen der Erdoberfläche 
fliessen, sowie auch (scheinbar) von G-egenden niedrigeren Druckes gegen solche 
mit höherem Druck ^) 

Es stelle AB einen Beigabhang dar Die parallel verlaufenden Geraden aa 
sind Hoiizontale und stellen Flachen gleichen Luftdruckes vor, so lange die Tem- 
peratur gleichmassig verteilt ist Nun kommt aber die Sonne und erwärmt die 
Luftmassen über dem Thale und über dem Berghang Die Wirkung der steigenden 


"Pig 41, 



Wärme ist eine steigende Ausdehnung der Luftsäulen über dem Thale und über 
den Bergabhangen. Dabei werden aber die längeren Luftsäulen über dem Thale 
und über den unteren Hangen stärker ausgedehnt als die höheren kürzeren, selbst 
eine gleiche Temperatursteigerung vorausgesetzt, in Wirklichkeit nimmt letztere 
aber mit der Hbhe ab, wodurch der Effekt noch vergrossert wird Dadurch 
werden die Flächen gleichen Druckes in der Hohe über den Niederungen am 
stärksten gehoben, weniger über den Abhangen und gar nicht mehr in den Punkten, 
in welchen diese Flachen (aa) die Bergabhange schneiden. In jeder Horizontalen 
steigt der Luftdruck in einiger Entfernung vom Bergabhang, wahrend er an letzterem 


featurea of air movement in the Himalayan mountam area Indian Mat Memoirs Vol VI P VI pag* 445 
"bis 586 mit Tafeln Calcntta 1900 



Januar, Februar 

März bis Mai 

Juli, August 

j Oktober, November 

lahore, tägliche Wärmeschwankung j 

14 6 

16 9 ’ 

9 8 

19 0» C 

Mittlere tägliche Windstäike Punjah 

45 

85 

67 

27 miles pro Tag 

,, „ „ Simla 

130 

139 

83 

105 „ ,, „ 


Die mittlere Windstärke zu Simla nimmt mit der Temperaturampiitnde unten im allgemeinen zu und ab. 
Im Januar und Februar giebt es Stürme, vrelclie die Windstärke anormal erhöhen 


1) Siehe Hann, Zur Theorie der Berg- und Thalwmde Zeitschrift für Met B XIV. S 444 




Die Berg- und Thalwinde. 


437 


selbst konstant bleibt. Alle Fläcken gleichen Druckes bekommen ein Gefälle gegen 
den Bergabbang bin, wie die punktierten Linien andeuten, und die Luft strömt 
deshalb in allen Höben dem Bergbange zu. 

Die am Bergbange befindliche Luft erwärmt sieb aber auch und zwar stärker 
als die Luft in gleicher Höbe weiter dr aussen; sie erhält dadurch das Bestreben 
aufzusteigen. Es wirken demnach auf die dem Bergabbange sowie der geneigten 
Tbalsoble unmittelbar aufliegenden Luftschichten zwei Kräfte, eine direkt nach 
aufwärts und eine horizontal gegen den Bergabhang gerichtete. Der Effekt wird 
sein, dass die ganze der geneigten Thalsohle und dem Berghange auflagernde Luft 
sich längs des Bodengefälles nach aufwärts bewegt, somit ein schwach ge- 
neigter aufsteigender Luftstrom entsteht, der Thalwind. 

Wenn auch die tägliche Erwärmung der Luftschichten der freien Atmosphäre, 
wie wir jetzt wissen, nicht sehr hoch hinauf reicht, so bleibt die Hebung der 
Flächen gleichen Druckes immer noch beträchtlich genug, um hei den kleinen Ent- 
fernungen, um die es sich hier handelt, einen lebhaften Wind gegen das Gebirge 
hervorzurufen. Denn nehmen wir die Temperatursteigerung über der Thalsohle 
zu 7^ an, in 1000 m nur mehr zu 1®, so dass wir ca. 4® als mittlere Tem- 
peraturerhöhung einsetzen können, so finden wir in 1000 m eine Luftdruckzunahme 
von 1-2 mm auf 10 — 20 km Entfernung gegen die Bergabhänge. Da sich die ge- 
hobenen Luftmassen sogleich in Bewegung setzen, so kann ein so grosser Gradient 
(über 6 mm pro Grad) nicht wirklich zu stände kommen, aber da die Erwärmung 
fortdauert und immer neue Luftmassen durch die Wärme gehoben werden, so bleibt 
immer ein Gradient thätig, der die Luft den Gebirgshängen zuführt, bis gegen Abend 
die Temperatur wieder sinkt. Sobald die dem Gebirge nächsten Luftschichten 
gegen dasselbe abgeflossen sind, setzen sich auch die entfernteren, gegen die 
Niederung hinaus, dem allgemeinen Gefälle folgend in Bewegung und fliessen gegen 
das Gebirge hin ab. 

Wo der „Thalwind^‘ im Laufe des Tages von weiter herkommt, muss er ebenso 
wie die Land- und Seewinde einer Ablenkung unterliegen, die allerdings in den 
Thälern selbst nicht zur Beobachtung kommen ' kann, wohl aber auf Pässen und 

1) Die Sdi-wierigieit, welclie E. B. Cliaix "bei Annakme dieser Erklärung findet, existiert deshalb nicht, 
weil unsere Erklärung nicht, wie Chaix voraussetzt, auf dem Prinzipe einer „direkten Erwärmung“ der ganzen 
Luftschichten durch die Sonnenstrahlung selbst beruht. Wie ich mir die Erwärmung und Ausdehnung der Luft- 
schichten durch dieselbe auch im vorliegenden Palle vorstelle, wurde schon früher erörtert. E. Chaix, Thöorie 
des brises de Montagne. Le Globe. Sept. 1894. T. XXXIH. pag. 105. 

2) Es verhält sich also ganz so, wie hei den Land- und Seewinden. Der Einwurf von Sprung, dass 
die Bewegung alsbald aufhören müsste, weil hier ein „ungenährter Gradient“ vorliegt, trifft deshalb nicht zu. 
In rings nmschlossenen Bergkesseln und bei mauerartigen Gebirgswänden kann allerdings ein derartiger Thal- 
wind nicht zu stände kommen. In der That ist derselbe auch in langen weiten Thälern, wie z.B, im Khonethal, 
am kräftigsten und er ist auch sehr lebhaft am Rande des Gebirges gegen die Niederung. Man vergl. meine 
Ausführungen in: Weitere Untersuchungen über die tägliche Oseillation des Barometers. Denkschriften der 
Wiener Akad. ß. LIX. 1892. S. 38 etc. (334 des Bandes). 

Die durch die ungleiche Hebung der Flächen gleichen Druckes in den Gehirgsthälern entstehenden Druck- 
differenzen werden keineswegs schon durch die „geringfügigste horizontale Bewegung“ sieh ausgleiehen (Ein- 
wnrf von Sprung, Lehrbuch S. 344). So lange die Störung wirkt, so lange also die Flächen gleichen Druckes 
über den Thälern und über dem Gebirgsvorlande durch die steigende Wärme langsam und fortwährend gehoben 
werden, so lange hält das allmähliche Abfliessen der Luft gegen die Gebirge hin an, wenngleich der jeweilige, 
stets von neuem entstehende Gradient nur ein sehr geringfügiger ist. 

Selbst der niedrige Wienerwald bei Wien, Kammhöhe zu 450m angenommen, Niederung 150 m, giebt 
db = 0.092dt (s. S. 408); da E — 6km, so ist der Gradient pro 111km für jeden Grad Temperatur- 
zunahme über der Ebene 1*.7 mm. Es bedarf demnach schon einer erheblichen atmosphärischen Storung, um 
das Zufliessen der Luft gegen das Gebirge zu neutralisieren. Das Luftreservoir aber, das diesen Gradienten 
nährt ist, mit Rücksicht auf die Dauer der Periode, ein geradezu unbegrenztes. 
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nocli melir auf Gebirgskammen Dies ist in dei That nach Strachey auf der 
indischen Wasserscheide der Fall 

Der interessanteste Thalwind, welcher durch die Erwarmung dei Bergabhange 
allem völlig uneiklaibar waie, durch die Hebung der Flachen gleichen Druckes 
durch die Tageswarme aber vollständig eiklart wird, ist der merkwürdige Thalwind 
(Tagwind) des Oberengadin, welchei thalabwarts weht 

Billwillei hat diese Eischemung naher untersucht und die folgenden Fig. 42 
und 43 duiften nach dem vorausgegangenen hinreichen, diese Anomalie der täg- 
lichen Luftzirkulation auf ihre wahie Ui Sache zuruckzufuhren 



Fig 42 






Tlialwmd dea Obeien Engadin 
nacli Billwillei 


Duich die Erwarmung des tiefemgescliiiittenen Thaies im Westen des Maloja- 
Passes (des Bergeil) taguber wird so viel Luft in die Hohe gehoben, dass dieselbe 
das Innthal bis unterhalb Scanfs liinabstiomt, obgleich das obete Engadin im Sommer 
bei Tag sehr stark erwärmt wird^), also ein kräftiger thalaufwartsziehender Wind 
sich einsteilen musste, wenn nicht em stärkerer G-egendiuck vom Maloja-Pass hei 
wirken wurde In den Seiteiithalern weht auch der Thalwind normal aufwai-ts Bei 
Nacht sinkt umgekehit dei Luftdruck m dei Hohe ubci dem Bergell deiait, dass 


Fig- 43 



Vuumaprwut 





V L(tqr e\ 

i/7W 



Ober- n n c/u d i ri 


Oiojyiapluaclie Sk wo iidoli A Heim 


XE 


) 


> nach Itever^ 


die Luft vom oberen Engadin zum Ersatz herbeigezogen wird, und so die w^eiteio 
Anomalie eines (im Hauptthale, dem obersten Innthal) bei Nacht aufsteigendeu Thal- 
wmdes entsteht 

Luftdruckregistrierungen zu Maloja und in Bevers, 22km unterhalb, im 
Juli 1893 haben auch die Giadienten testgestellt, welche diesen peuodischen, 
scheinbar ganz anomalen Winden zu Oiunde liegen Diese Luftdruckdifferenzen 
(bezogen auf 111km) sind. 


Luftdruckdifferenzen Bevers — Maloja (auf Gradient reduzieit, mm) 
Mttn 2 4 6 8 10 Mttg 2 4 6 8 

06 06 05 05 03 — 0 2 — 0 8 — 1 1 1 0 0 3 0 2 


10 

Ob 


Infülge der kl&reix tioctoEen Luft uud dei grossen Intensität der Sonnenstraklung erwärmt sicli das 
Oberengadin selir stark im Sommer, es wird mit Eticksicht auf die Seebobe geradezu ein Warmezentrum Die 
taghebe Temperatursebwankung ist m Bevers im Juli xd« gegen 9 3» in Bern Um so abnormer und unerwartetei 
ist der das Innthal bei Tag abwärts wehende Wind 
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Von 10^ bis 7^^ abends war das Gefälle der Luft abwärts gerichtet (binab- 
webender Tagwind), die übrige Zeit tbalaufwärts (Nacbtwind); der Gradient für 
den Tagwind ist viel stärker als jener für den Nacbtwind. Dies stimmt mit der 
Erfahrung, dass der Nacbtwind im Oberengadin weit scbwäcber auftritt als der 
Tagwind.^) 

^ Der Walliser Thalwind. Auch die jährliche Periode des sehr kräftigen Thalwindes im 
Wallis spricht dafür, dass nicht die Erwärmung der Berghänge die einzige oder die Hauptursache 
desselben ist. Derselbe erreicht im Frühling und im Frühsommer, wenn die Temperaturdifferenz 
zwischen Thal und Berghang am grössten ist, das Maximum seiner Stärke, und nicht im Spät- 
sommer, wo die höheren Abhänge am wärmsten sind und am meisten „ziehen“ müssten. Dann ist 
aber das nachmittägige G-efälle der Flächen gleichen Druckes gegen die Berghänge geringer, als im 
Frühsommer, wo der obere Teil des Thaies und die Hänge noch kühl sind, dagegen die Luft über 
•dem Thale schon sehr warm. Unter diesen Verhältnissen erreicht der Thal wind seine grösste Stärke, 
weil das Druckgefälle gegen den Hintergrund des Thaies, gegen die Berghänge, sein Maximum erreicht. 

^ Die mittlere Stärke des Thalwindes (1895 — 1899) um Ih nachmittags zu Siders Im mittleren 
Wallis ist folgende (Mittel der Tage, an denen überhaupt der Wind wehte): 

Mittlere Stärke des Walliser Thalwindes um 1 h nachmittags (Beaufort- Skala). 

März April Mai Juni Juli August September Oktober 

1.5 1.8 2.2 2.0 2.2 1.7 1.5 1.0 

Der Juni war oft regnerisch. Das Maximum fällt, wie man sieht, auf den Frühsommer. Der 
April, wo die Höhen noch Schnee tragen, hat einen stärkeren Thalwind als der August, wo in der 
Höhe das Temperaturmaximum eintritt. 

Das Druckgefälle, welches den Walliser Thalwind (vom Genfer See her) in Bewegung setzt, er- 
sieht man aus folgenden Luftdruckdifferenzen zwischen Mt. Fleuri bei Montreux und der Station Siders 
(Sion) im mittleren Wallis (Seehöhe 570 m), die aus Luftdruckregistrierungen an beiden Orten während 
11 Julitagen (1899) abgeleitet wmrden sind. Die Entfernung der beiden Orte beträgt 77 km, die 
Multiplikation mit 1.54 giebt die Gradienten (mit Eücksicht auf den mittleren Barometerstand 713). 

Täglicher Gang der Luftdruckdifferenzen Siders — Montreux (im gleichen Niveau, mm). 

Mttn. 2 4 6 8 10 Mttg. 2 4 6 8 10 

.49 .59 .74 .70 .35 —.07 —.56 —.97* —.96 —.43 —.10 .21 

Gang der Windstärke am 20. Juli zu Siders (Meter, Sekunde). 

9h 10h 11h Mttg. 1 2 3 4 5 6 7 

0 1.4 1.4 2.2 3.5 5.3 6.3 7.6 7.6 5.3 4.0 

Der Gradient von Montreux gegen Siders betrug an diesem Tage 2 — 4h nachmittags 1.4 mm. 
Von 10 h morgens an hat Montreux einen höheren Luftdruck als das mittlere Wallis und der Thal- 
wind setzt ein. Um 9 h abends kehrt sich die Druckdifferenz um. Auch hier ist der Gradient bei 
Tag bedeutend stärker als bei Nacht. =^) 

Wenn zwei obere Tbalenden auf einem Pass Zusammentreffen, so wird am 
Nachmittag der Wind von jenem Thale herüber weben, welches tiefer einge- 
scbnitten ist, in welchem also eine mächtigere Liiftmasse durch Wärme gehoben wird 
(bei gleicher Erwärmung). Dies zeigt sich in der That am Arlhergtunnel. Nachts 
geht der Luftzug durch denselben gegen das Eheinthal hinaus als Ostwind, zwischen 
9 — vormittags tritt Windstille ein, worauf dann mit grosser Eegelmässigkeit 
der Westwind (von dem viel tiefer liegenden Eheinthal her) die Oberhand behält.^) 


1) Trotz dev zumeist trüben uDid für die Entwickelung des Tagwindes ungünstigen Witterung Ende Juli 
1803 erreichte der Gradient desselben doch 1.1mm in 1800m Seehöhe, was einem. Gradienten von 1.3 mm im 
Meeresnivean äq.nivalent ist. 

Über den Thalwind des Oberengadin s. Billwiller, Zeitschrift für Met. B-. XV. 1880. S, 297; dann 
Annalen der Schweiz. Met. C. A. 1893, im Anszuge in Met. Z. 1896. XXXI. S. 129. 

2) Nach brieflicher Mitteilung Ton Billwiller; die Abhandlung über den 'Walliser Thalwind wird erst 
1901 erscheinen, da noch im Sommer 1900 Beobachtungen darüber angestellt worden sind. 

3) Siehe Hann, Zur natürlichen Ventilation der Hochgebirgstnnnel. Met. Z. 1885. XX. S. 139. Das 
Kheinthal bei Dornbirn liegt in 430 m , das Innthal bei Landeek hat 800 m, die Tiinnelsohle im Mittel 1260 m. 
Kechnet man beiderseits mit einer Temperaturzunahme vom Morgen zum Nachmittag' von 5^, so erhält man einen 
Überdruck von Westen (vom Bheinthal her) von mehr als 0.6 mm. 
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3. Der Thalwind und der tägliche Barometei gang. Einen genügenden 
Beweis dafür, dass die Luft über den Thalern und der angienzenden Niedeiung 
am Nachmittage in Folge der Hebung der Flachen gleichen Druckes durch 
die Warme gegen das Gebirge hin abfliesst, liefert der tägliche Gang des Barometeis 
in den Thalern verglichen mit jenem m der Ebene entfernt vom Gebirge Was 
den täglichen Gang des Luftdruckes in den Thalern besonders kennzeichnet, ist 
ein sehr niedriger Luftdruck am Nachmittage und ein hoher Luftdruck in der Nacht. 

Abweichungen des Barometerstandes vom Tagesmittel (Mai bis August, mm) 


München 

Salzburg 

Zell a S 1 

Kalocsa 

Klageiituit 

Bozen 

4 h morgens — 0 04 

0 09 

0 36 

— 0 07 

0 47 

0 87 

4 h nachmittags — 0 45 

— 0 65 

—0 92 

— 0 54 

— 1 02 

—1 75 


Je mehr man sich dem Gebirge nähert, desto tiefer sinkt das Barometer am 
Nachmittage, wahrend das nächtliche (Morgen-) Minimum mehr oder weniger unter- 
drückt ist Am auffallendsten tritt das in den südlichen Alpenthalern hervor, 
welche starker erwärmt werden, als die nördlichen. Zum Vergleich ist das unter 
nahe gleicher Breite mit Klagenfiirt und Bozen in der ungarischen Ebene gelegene 
Kalocsa daneben gestellt, welches den normalen täglichen Gang des Barometers in 
dieser Breite repräsentieren kann Die grossen Differenzen, welche die Orte 
Klagenfurt und Bozen gegen Kalocsa aufweisen, sind ein Effekt des nachmittägigen 
Abflusses der Luft gegen die Bergwände bei Tag, des Zuflusses derselben bei 
Nacht In diesen südlichen Alpenthalern steigert sich die tägliche Variation des 
Luftdruckes unter dem Einflüsse der periodischen Verlagerungen der Luftmassen 
über denselben zu einer Grosse, welche j*ener in den Tropen nahe gleichkommt 
Wurde nicht die nachmittägige Hebung dei Flachen gleichen Druckes über 
der Niederung, sondern (wie noch Sprung annimmt) die höhere Wärme der Luft 
an den Bergwänden gegenüber der Luft in gleicher Hohe über den Thalern die 
Bergwinde erzeugen, so musste die über den Berghangen aufsteigende wärmere Luft 
in der Hohe in der Eichtung gegen die Thaler hin abfliessen, wo die Luft kühler 
ist, sich dort anhaufen und den Luftdruck steigern Das nachmittägige Luftdruck- 
minimum wurde in den Gebirgsthalern nicht vertieft, sondern abgeschwacht werden, es 
musste geringer ausfallen als in der Niederung entfernt vom Gebirge Der obere 
Luftzufluss wurde dieselbe Wirkung haben, wie über dei See, wo, obgleich unten 
die Luft gegen das Land hin abfliesst, doch das Nachmittagsminimum infolge 
des Luftzuflusses in der Hohe abgeschwacht wird 

Wir kommen so zu dem Schlüsse, dass nur die oben vorgetragene Theorie 
der Entstehung der aufsteigenden Thalwinde alles erklärt, das normale wie das 
ahnormale Auftreten derselben, und zugleich mit den täglichen Änderungen des 
Luftdruckes in den Thälern in vollkommener Übereinstimmung steht ^) 

4 Folge-erschemungen der täglichen periodischen Luftströmungen, 
die durch die Gebirge erzeugt werden. 

Nach den -obigen Erörterungen erhalten alle Elaehen gleichen Luftdiuckes in 
der Nahe der Gebirge an den Nachmittagen em Gefalle gegen das Gebnge, die 
Lnft strömt von allen Seiten den dominierenden Bodenerhebungen zu und steigt 

Ick kake versuckt, die quantitativea Verhältnisse der taglicken Verlagerungen der Luftmassen Tom 
Tkale gegen das öekirge hin nnd umgekekrt genähert zu berechnen und fein dabei zu ganz plausiblen Resultaten 
gelangt S Der tägliche Gang des Barometers an heiteren und trtihen Tagen Sitzungsberichte der Wiener Akad 
B CIV Juni 1895. S 547/548 Unterschied der täglichen Barometerschwanfeung im Tkale von Bayrisck-Zell 
gegen jene in gleieker iHöke der freien Atmosphäre über der baynscheaa Huehebane 
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iort erwärmt in die Höhe. Die Gebirge veranlassen derart kräftige lokale auf- 
steigende Luftbewegungen, welche auf den täglichen Gang der Luftfeuchtigkeit, 
1er Wolkenbildung und der Niederschläge grossen Einfluss nehmen und denselben 
nodifizieren, wie dies schon bei den betreffenden Elementen beschrieben worden ist. 

Die bei Tage längs der Gebirgsabhänge aufsteigende Luftbewegung führt den 
Wasserdampf der unteren Schichten, vermehrt um die Verdampfung von der meist 
reichen Vegetationsdecke der Berghänge, in die Höhe, so dass oben die relative 
Feuchtigkeit nachmittags steigt, während es unten in den Thälern trockener wird. 
Über allen dominierenden Gebirgsstöcken, von denen zahlreiche Thäler ausstrahlen, 
konzentrieren sich derart am Nachmittage die Wasserdampfmengen der umliegenden 
N’iederung. Die mit der aufsteigenden Luftbewegung verbundene Abkühlung kon- 
densiert diese Feuchtigkeit zu Wolken, die bei trockenem Wetter sich in einiger 
Höhe über dem Gebirge bilden, bei feuchter Witterung aber die Gipfel selbst ein- 
hüllen und nicht selten zu Eegengüssen und Gewittern sich verdichten. 

Gebirgserhebungen verraten sich derart schon aus einer Entfernung, in welcher 
sie selbst noch unsichtbar bleiben, durch die glänzenden Haufen wölken, die sich 
nachmittags über ihnen bilden. Namentlich ist dies bei Tnselbergen im Ozean der 
Fall. Die hohen Gebirge, namentlich aber die Schneeberge der äquatorialen und 
tropischen Zone bleiben infolge dieser täglichen Wolkenbildung zumeist unsichtbar. 
Nur im Winter . (bei tiefstem Sonnenstände) und in den frühesten Morgenstunden 
gelingt es, den vollen Anblick der Schneegipfel des äquatorialen Afrika und Süd- 
amerika, sowie der Schneegipfel des östlichen Himalaja auf kurze Zeit zu gemessen. 

Es besteht in den Gebirgen aller Zonen eine Tendenz zu Nachmittagsregen 
oder im Sommer zu Nachmittagsgewittern, selbst wenn die allgemeine Witterungs- 
lage keine Niederschläge erwarten lässt und die umgebende Niederung auch in 
der That des schönsten Wetters sich erfreut. Diese Gewitter bleiben über dem 
Gebirge stehen, entladen sich über demselben, die Wolken lösen sich abends wieder 
auf, bis auf eine unbewegliche sehr dünne Girr o- Stratusschicht, die in der Nacht 
auch verschwindet und einen klaren Morgen folgen lässt. 

Die absteigende Luftbewegung bei Nacht führt im Gegensätze zum Tagwind 
die Feuchtigkeit wieder in die Tiefe, die Wolken lösen sich auf, die Luft wird 
auf den Höhen trockener, was schon Saussure am Col du Göant beobachtet und 
in Erstaunen versetzt hat. Die Aussicht von Berggipfeln ist deshalb am frühen 
Morgen am klarsten, weil die Feuchtigkeit in der Tiefe lagert, die Luft ruhig und 
in horizontalen Schichten homogen ist. Am Nachmittage dagegen wird, auch ohne 
sichtbare Kondensation, die Atmosphäre durch die aufsteigende warme Luft milchig- 
trübe und es legt sich ein blauer Duftschleier über die Ferne. 

Derart entspricht den periodischen Tag- und Nachtwinden der Gebirge auch 
eine periodische Wanderung der Feuchtigkeit von der Tiefe in die Höhe und 
wieder zurück in die Tiefe. Die Nebeldecke, die sich morgens über den Thälern 
ausbreitet, erscheint nachmittags als Wolken über den Berggipfeln, diese lösen sich 
abends auf und werden als unsichtbarer Dampf von den Nachtwinden wieder den 
Thälern zugeführt, wo die nächtliche Erkaltung sie wieder zu Bodennebeln ver- 
dichtet, bis sie die steigende Erwärmung wieder auf löst und in die Höhe führt.’-) 


1) über diese Erselieinnngen siebte Hann, Handbucli der Klimatologie. B. I. S. 328 ete. Den Folge- 
erscKeinnngen der tägliclien Erwärmnng der Atmosphäre in den Gebirgsländern der Tropen hat D. Charnay in 
hlassisclier Weise den kürzesten Ausdruck gegeben: Le matin, tout est calme, paix, silence, beautd,; le soir, 
tont est bruit, eolöre, tourmente, lutte des el4ments entre eux. (Bezieht sieh auf Amecameca, 200 m über Mexiko, 
am Kusse des Popokatepetl.) Le Tour du Monde. 1881. II. pag. 288. 
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Fünftes Kapitel 

Konvektionsströmungen mit einer jährlichen Periode (Monsune). 

I. Eiitstehiiiig der Monsune. 

1 Allgemeines So wie die Umkelii des Temperaturunteischiedes zwischen 
Land und See m der täglichen Peiiode zwei entgegengesetzt gerichtete Luftzirku- 
lationen (Konvektionsströmungen), die Land- und Seewinde, hei vorruft, so geschieht 
dies auch und natürlich m viel grosserem Massstahe infolge dei extremen Jahres- 
zeiten Das Land ist im Sommer warmer als das Meei, umgekehit im Wmtei 
kalter als letzteies; im Sommer wird deshalb die kühlere Seeluft unten in das 
Land hmeinstromen, umgekehrt die kältere Landluft im Winter unten auf das Meei 
hinaus abfliessen Es stellt sich gleichfalls em Wechsel zwischen Land- und See- 
winden ein, aber die Periode ist nicht mehr der Tag, sondern das Jahi, die See- 
winde wie die Landwinde dauern im allgemeinen nahe ein halbes Jahr Infolge 
dessen werden viel mächtigere Luftmassen in diese halbjährigen Konvektions- 
stromungen hineingezogen, und die Aktionssphare derselben ist eine unvergleichlich 
grossere, als bei den Land- und Seewinden 

Wahrend abei letztere in der Aquatorialzone und in den Tropen am kiaftig- 
sten und regelmassigsten auftieten, dagegen mit zunelimendei geographischer Breite 
an Beständigkeit einbussen, ist dies mit den Monsunwinden nicht in gleicher Weise 
der Fall Denn letztere hangen von dem Temperaturuntei schied zwischen Land 
und Meer in den entgegengesetzten Jahreszeiten ab, welcher mit der Breite 
ziinimmt, in der Aquatorialzone fehlt und auch noch in den Tropen geringfügig ist 
In der Aquatorialzone ist im allgemeinen das Land das ganze Jahr hindmch etwas 
warmer als das Meer und die jahreszeitlichen Schwankungen dieses Waime- 
unterschiedes sind ganz unbedeutend Die tägliche Vaiiation der Temperatui ist 
daselbst ja zumeist bedeutend grosser als die jahi liehe Die Monsune als Winde 
der Jahreszeiten können daher in diesen Zonen nicht zur selbständigen Entwicke- 
lung kommen Diese Zonen können nui in den Bereich einer Monsunwirkung an 
und jenseits der Grenze der Tropen hineingezogen werden, wenn dieselbe sehi 
kräftig wird. Em rem tropischer Kontinent, etwa zwischen 3 5^’ Nord- und Sud- 
breite gelegen, ohne ausgedehnte Nachbarlander jenseits der Tropen, wuide nui 
kräftige Land- und Seewinde, aber keine nennenswerten Monsun winde haben können 
In mittleren und höheren Breiten dagegen wiid der Temperaturunterschied 
zwischen Land und Meer im Winter und Sommer gross, er nimmt bis zu emei 
gewissen Breite zu und dann wiedei ab Es sind dies auch die Breiten, welche, 
wie die Isobarenkarten zeigen, für die Entstehung von Centren niedrigen Luft- 
druckes über dem Lande im Sommer und hohen Luftdruckes im Winter am 
günstigsten sind Die Ursache dieser Erscheinung liegt daiin, dass erstlich der 
Temperaturunterschied zwischen Land und Meer in den entgegengesetzten Jahres- 


1) Davon stammt aucli ihre Bezeiehnnng, denn „Monsune“ sind Winde der Jahreszeiten, von dem ara- 
bischen Worte Mansim, hestimmte Zeit, Jahreszeit, das auf die regelmässig wehenden Winde des indischen 
Meeres übertragen wurde, mit denen die Griechen durch die Heeresziige Alexanders d Gr bekannt wurden 
Nearch benützte schon diese regelmässig wehenden Winde zur Hm- und Bückfahrt nach Indien Die Schif- 
fahrt zwischen der afrikanischen und ostindischen üüste mit Benutzung des &W- und HE-Monsuns wird 
auf Hippalnsim ersten Jahrhundert n Chi zurückgeführt S darüber Schmid, Lehrbuch S 519 Die 
Griechen nannten ihre regelmässigen Sommerwinde (Nordwinde) Etesien 
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Zeiten liier sehr gross wird, wodurch, auch das Äbfiiessen der Luft in der Höhe 
vom Lande Kum Meer im Sommer, das Zufliessen derselben ebenfalls in der Höhe 
von der See auf das Land im Winter und die damit verbundenen Luftdruckänderungen 
sehr lebhaft werden, und dass zweitens die Kompensationsströmungen infolge 
der in diesen Breiten schon kräftigen Ablenkungskraft der Erdrotation ihr Ziel 
nicht direkt erreichen können, wodurch die durch selbe angestrebte Ausgleichung 
der Luftdruckunterschiede teilweise gehemmt wird, während deren Ursache gleich- 
zeitig fortwährend thätig bleibt. 

Uber einem äquatorialen Kontinent könnten sich, selbst gleiche Temperatur- 
unterschiede zwischen Land und Meer vorausgesetzt, keine ebenso beträchtlichen 
Barometerminim a und -Maxima ausbilden, weil die Druckdifferenzen auf direktem 
Wege, ohne Ablenkung der Kompensationsströmungen, viel rascher zur Ausgleichung 
gelangen würden. 

Die Ablenkung der horizontalen Zweige der Konvektionsströmungen, welche 
bei den Land- und Seewinden eine geringe Rolle spielt, da dieselben, der Kürze der 
Periode halber, nie weit her kommen, spielt dagegen hei den Monsunwinden eine be- 
deutende Rolle, da durch die Grösse der Temperaturunterschiede und die lange An- 
dauer derselben im gleichen Sinne Liiftmassen aus sehr weiten Entfernungen her in 
den Zirkulationsprozess einbezogen werden, und die erhebliche Grösse der Luftdruck- 
unterschiede denselben auch erhebliche Geschwindigkeiten zu erteilen vermag. So 
kommt es zur Entwickelung bedeutender cjklonaler und anticyklonaler Luftzirku- 
lationen. 

Die Monsunwinde erzeugenden Kräfte erfahren aber auch mit zunehmender 
Breite grössere Hemmungen und Störungen durch das allgemeine Temperatur- und 
Luftdruckgefällo vom Äquator gegen die Pole hin, und die dadurch hervorgerufenen 
allgemeinen Bewegungen der Atmosphäre, die den nächsten Gegenstand unserer 
Untersuchungen werden bilden müssen. Infolge der allgemeinen Temperaturahnahme 
mit der geographischen Breite werden die Temperaturunterschiede zwischen Land 
und Wasser örtlich vermehrt oder vermindert, und infolge der allgemeinen Be- 
wegungen der Atmosphäre werden die Monsunwinde vielfach geschwächt und von 
ihrer Richtung abgelenkt. Deshalb kommen dieselben in hohen Breiten nicht mehr 
zu jener Entwickelung, die sie infolge der bestehenden Temperaturunterschiede sonst 
erlangen könnten. Der Monsuncharakter der Winde wird vielfach verwischt und 
kommt oft erst dann deutlich zum Vorschein, wenn man von der jeweiligen Wind- 
richtung die allgemeine mittlere Windrichtung in Abzug bringt. 

Es herrscht wohl vielfach die Ansicht, dass Monsunwinde mehr den Tropen 
als den aussertropischen Breiten eigentümlich sind, dass sie geradezu Trppenwinde 
sind. Das ist nach den obigen Erörterungen nicht richtig*, es ist aber auch ge- 
zeigt worden, wie diese nicht zutreffende Meinung entstehen konnte. „Der Monsun‘‘, 
d. i. der des Indischen Ozeans, hat allerdings fast die ganze Tropenzone, die Äqua- 
torialzone mit inbegriffen, in seinen Bereich einbezogen, aber nur infolge der hohen 
Erwärmung der aussertropischen Teile der Festländer, welche den Indischen 
Ozean fast allseitig umschliessen. 


Dio Motliodo der JElirainatioa der mehr heständigea mittleren Windrichtung, um sekundäre EinfLüsse 
auf die Richtung do8 Windes klarznstellen (tägliche Periode, halbjährige Periode etc.), erweist sieh sehr nütz- 
lich, wie nainontlich Rykatsehew auch hei der Konstatierung von Monsunwinden in höheren Breite gezeigt hat. 
Bezeichnen A und B die beiden rechtwinkligen Windkoraponenten des ganzen Jahres oder Tages, A'undB' jene 
eines Monates, einer Jahreszeit oder Stunde, (p‘ deren mittlore Richtung und R' deren Resultante, so ist: 

, A' — A A' — A 

tang <p' = 3 und E = . 


und 
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2 Die Eichtungen der Monsunwinde Die Kontinente der mittleren und 
höheren Breiten werden, wie die Isothermenkarten wenigstens hei den grosseien 
Landflaehen zeigen, im Wmter von hohem Luftdiuck an der Eidoberflache ein- 
genommen, im Sommer von niedrigem Umgekehrt verhalt es sich über den Meeren. 
Die Tendenz zur Bildung von Barometermaximis und -Minimis m den entgegen- 
gesetzten Jahreszeiten ist selbst auf kleinen Landflaehen und Inseln vorhanden und 
wird nur durch die grosseren Unterschiede in der allgemeinen Luftdruckverteilung 
gewöhnlich überdeckt, kommt aber sogleich zum Vorschein, wenn Perioden gleich- 
förmiger Druckveiteilung über grosseren Teilen der Erdoberfläche sich vorübergehend 
einstellen ® 

Diesem Wechsel der Luftdruckverteilung vom Winter zum Sommer entspricht 
^ch ein Wechsel von anticyklonalen Luftströmungen über den Landflachen im 
Winter, und cyklonalen im Sommer, ein Abfliessen der Luft vom Lande nach 
allen Seiten im Wmter, ein analoges Zufliessen von der See her im Sommer 
Jedem dieser unteren Systeme von Luftströmungen entspricht aber, wie es dem 
Schema der Konvektionsstromungen auf S 412 u 413 entspricht, auch ein oberes 
von entgegengesetzter Eichtung Uber der sommeilichen cyklonalen Luftbewegung 
fliesst die ubCT dem Lande erwärmte Luft in dei Hohe nach allen Seiten ab und 
bildet ein anticyklonales Windsystem Dasselbe geht sogar, wie dies Araber schon 
hervorgehoben worden ist, der cyklonalen Luftbewegung unten voraus, denn erst 
wenn die Luft über dem Lande allmählich von unten hei durchwärmt und dadurch 
langsam gehoben (kein Wind in die Hohe'), oben abzufliessen begonnen hat, 
sinkt unten der Luftdruck und können sich erst dann die cyklonalen Zuflusse unten 
emstellen Ebenso, wenn im Winter die Temperatur ubei den Landflachen sinkt 
sinkt über denselben in der Hohe der Luftdruck, die Luft der umgebenden Meere 
er alt (in dei Hohe) ein Gefalle gegen die Landflachen, strömt oben denselben zu, 
a urc steigt unten der Luftdiuck und es kann nun erst das anticyklonale Ab- 
fliessen dei Luft vom Lande gegen das Meer in Gang kommen Immei geht das 
bystem dei oberen Luftströmungen (cyklonal im Winter, anticyklonal im Sommer) 
voraus , dasselbe bedarf auch viel kleinerer Gradienten wegen des germgen spezi- 
üsehen Gewichtes der in Bewegung gesetzten Luftmassen und wegen der sehr ge- 
ringen Bewegungswiderstande (innere Eeibung der Luft). 

Das allgemeine Schema der Eichtungen der Monsunwinde an der Erdoberfläche 
ist demnach 


Kontinent 

Hauptrichtungen der Monsunwinde 
Westseite Nordseite Ostseite 

Südseite 

Winter 

Nördliche Hemisphäre 

SE SW NW 

NE 

Sommer 

NW NE SE 

SW 

Wmter 

Südliche Hemisphäre 

NE SE SW 

NW 

Sommer 

SW NW NE 

SE 


Dies entspricht den Diagrammen auf S 424 u 425. 

II. Übersieht über die Terschiedenen Monsungebiete. 

1. Die Monsune Asiens. Eine dem obigen Schema entsprechende Wind- 
verteilung un d einen derartigen Windwechsel vom Wmter zum Sommer treffen wir 

1) s ü B Hoffmey«! la Met Z B XIV. 1879 S 73 and zugehonge Isoterenkarte 
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in der That an über dem grössten Kontinente der Erde, über Asien. Kur auf dessen 
Westseite werden die Yerbältnisse etwas tomplizierter durch die hier angelagerte 
europäische Halbinsel, die durch ihre reiche Gliederung zum Teil selbständige Wind- 
systeme zur Entwickelung bringt. 

Die allgemeinen Windverhältnisse Asiens (sowie der anderen Kontinente) und 
ihr Wechsel vom Winter zum Sommer mögen in einem Atlas der Meteorologie oder 
auch in den meteorologischen Karten von Debes’ Handatlas eingesehen werden. 
Die in den extremen Jahreszeiten vorherrschenden Winde an den Küsten und über 
den Ozeanen zeigen die diesem Buche beigegebenen Windkarten des Atlantischen, 
Indischen und Grossen Ozeans. 

Die interessante Thatsache, dass selbst die schon jenseits des Polarkreises ge- 
legene Kordküste von Asien Monsunwinde hat, wurde zuerst von Kämtz ver- 
mutet, der einen solchen Windwechsel an der Küste des Weissen Meeres konstatiert 
hatte. Middendorff konnte später die Existenz solcher Winde in Nordasien be- 
stätigen. An der Küste des Weissen Meeres bewirkt der Winter Luftströmungen, 
deren Eichtung S 29^ W ist, der Sommer solche von der Eichtung K 41® E, also 
ganz dem obigen Schema entsprechend.^) Zu Ssagastyr an der Lena- Mündung 
(73® 23' nördl. Br., 124® 5' östl. L.) sind die Abweichungen der mittleren Wind- 
richtung des Winters und des Sommers vom Jahresmittel: Winter S23®W, Sommer 
E 36® W, also echte Monsun winde. 

Also noch jenseits des Polarkreises kommen Monsunwinde vor. 

Der Monsuncharakter der Winde an der Ostküste Asiens ist längst be- 
kannt. Dass hier Monsunwinde und mit ihnen echtes Monsunwetter in hohe 
Breiten hinauf und weit ins Inland hinein sich erstrecken, hat Woeikof zuerst 
zur allgemeinen Kenntnis gebracht.^) Im Winter herrschen strenge Landwinde 
aus KW vor, im Sommer Seewinde aus SW, S bis SE. Die ersteren sind trocken 
und klar, die letzteren trüb und regenbringend, es tritt daher vom Winter zum 
Sommer ein schroffer Klimawechsel ein. 

Häufigkeit der Winde in Ostasien (Proz.). 

N NE E SE S SW W NW 

Winter 12 7 6 4* 4 9 24 34: 

Sommer 7 9 17 22 16 10 9 10 

Die graphische Darstellung dieser Windverhältnisse findet man auf S. 380. 

In Zikawei (bei Shanghai), 31-2® nördl. Br., ist die jährliche Variation der Wind- 
richtung folgende: November bis Januar K14®W; Februar und März K35®E, 
April bis August S75®E, September und Oktober N40®E. 

1) Kämtz, Bulletin der Petersburger Atademie. Tome V. 1846. Middendorff, Eeise in Sibirien. 
B. III. Klima, 

2) Kykatscliew, Die Verteilung der Winde am Weissen Meer. Eep. f. Met. Tome VII. Nr. 4. Die 
obigen Riebtungen sind die Abweickungen der Winter- und Sommerwinde von der mittleren Windrichtung 
des Jabres im Mittel von 10 Stationen. Die Winddrebung in Arebangl selbst ist im Mittel 1813—1865: Winter 
S 13® W, Prübling N 81® W, Sommer N 19® E, Herbst S 34® W. 

8) Die mittleren Windrichtungen und deren Grösse nach Jahreszeiten sind hier: Winter S 9® W 42 Proz., 
Frühling S 38® E 20 Proz., Sommer E 3® N 80 Proz., Herbst S 40® W 26 Proz., Jahr S 13® E 17 Proz. Ans den 
Hänbgbeiten berechnet, entsprechen also, was hier von Belang ist, der Dauer der Winde. 

Für das Mündungsgebiet des Jenissei hat Stelling gefunden : Winter S 22® B, Frühling S 81® E, Sommer 
N 25® W, Herbst S 47® E, dies entspricht der Drehung des Windes an der Westseite eines Kontinentes. Im 
allgemeinen herrschen im nördlichen Teile von Westsibirien im Sommer nördliche, im Winter südliche Winde. 
E. Stelling, Mittlere Windrichtung am unteren Lauf des Oh und des Jenissei, ßep. f. Met. VIII. Kleinere 
Mitteilungen S. 4. 

4) Woeikof, Über das Klima von Ostasion. Zeitschrift f. Met. V. S. 39. 
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Über die Wmdveilialtnisse von Japan existiert eine gründliche Monographie 
von Knipping 

Die Monsunwinde Sudasiens sind am längsten und gründlichsten bekannt 
Der Sommermonsun aus SW im Indischen Ozean und Aiabischen Meeie und über 
den selbe umschliessenden Landern bis an den Gobirgswall des Himalaya ist die 
mächtigste Monsunstromung, die es überhaupt giebt, und die auch in dem Kapitel 
über die allgemeine Ziikulation der Atmosphäre einen Platz finden wird Selbst 
die Luft dei südlichen Hemisphäre bis zum subtropischen Gürtel hinab wird über 
den Aquatoi herubergezogen und nährt den Indischen Monsun Der Noidostmonsun 
des Winters im tiopischcn nördlichen Indischen Ozean ist eigentlich die regulaie 
Passatstiomung dieser Breiten An der Ostkuste Afrikas, wo der NE durdi die 
Eiwarmung dieses Kontinentes über den Äquator hinüber in die südliche Hemi- 
sphäre gezogen wiid, tiitt derselbe als Sommermonsun auf Beim Übertritt in die 
südliche Hemisphaic wiid über dem Indischen Ozean der NE nach N und selbst 
nach NNW abgelenkt (Mm sehe die spater folgenden Windkaiten des Indischen 
Ozeans.) 

^Auf der Westseite des asiatischen Kontinentes im südlichen Westsibirien, 
in Tuikestan und im Sudosten des europäischen Russland heirschen im Winter 
südliche und östliche Winde, im Sommer aber NW- Winde, so dass die Änderung 
der Windrichtung in den entgegengesetzten Jahreszeiten auch einen Monsuncharakter 
hat, wie er der Westküste eines Kontinentes der nördlichen Hemisphäre entspricht 


Fig 44 



Wmtor 


MünaurLAVHule Aiibtiahons 



2. Die Monsune Australiens und Westafiikas Eine viel schwächere 
Monsunstromung als die sudasiatische wiid im südlichen Sommer durch die Er- 
warmung des Kontinentes von Australien und der nördlich angienzenden sein 
warmen seichten Meere bewirkt Sie tritt, der Richtung dei Ablenkung aquatorialei 
Winde auf der südlichen Halbkugel folgend, als NW- Wind auf und bildet den NW- 
Monsun des malayischen Archipels, Neu-Guineas, Nordaustrahens und eines Teiles 
des Indischen Ozeans Im südlichen Winter (Mai bis Oktober ca ) herrscht dann 
in diesen Gegenden der für die Bieite normale SE-Passat 

Die tropische Westküste Afrikas (Sierra Leone und Senegambien) bewirkt im 


Knipping-, Die jahrholie Periode dei mittleien Richtung der unteren und oboien Luftströmungen in 
Japan Abhandlungen dei leop Car Atad B LXI Nr 3 Halle 1894 
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Sommer (Juli bis September) eine Ablenkung der Passatströmung landeinwärts als 
(Eegen-)Monsun aus SW und W. 

Die Monsunwinde und deren jakreszeitlichen Wechsel auf einem Kontinent 
der südlichen Hemisphäre, auf dem Festlande von Australien, zeigen die vorstehen- 
den Figuren (44). Die Windpfeile geben die Richtung des vorherrschenden, d. i. 
des häufigsten Windes an (für Port Darwin, Sweers-Insel , Cap York im Norden, 
Brisbane, Sydney im Osten, Melbourne, Adelaide und Eucla im Süden, Perth im 
Westen). 

Strengen Monsuncharakter haben nur die Winde in Nordaustralien. In den 
aussertropi sehen Küstenländern sind die Winde mehr variabel, am beständigsten 
noch an der Westküste.^) 


3. In Nordamerika kommen ausgeprägte Monsun winde nur in Texas zur 
Entwickelung.^) An der Ostküste der Vereinigten Staaten herrschen wohl im Winter 
die Landwinde aus NW sehr stark vor, im Sommer aber dreht sich der Wind 
nur nach SW, nicht nach S und SE wie in Ostasien. Auf der Westseite von 
Amerika sind Monsunwinde nur an der 
kalifornischen und mexikanischen Küste 


anzutreFen. 

In Bezug auf weitere Nachweise über 
das Auftreten von Monsunwinden muss auf 
die Klimatologie verwiesen werden, beson- 
ders aber auf Supans Statistik der unteren 
Luftströmungen. 

Zum Schlüsse soll noch ein lehr- 
reiches Beispiel für die Entstehung von 
Monsunwinden an den Küsten grosser 
Binnenseen Platz finden. Eykatschew 
hat auf die Winde des Kaspischen Meeres im 
Winter und im Sommer die früher (S. 402 
u. 443) erläuterte Methode der Ermittelung 
des Lokaleinflusses auf die allgemeinen 
Luftströmungen angewendet und Resultate 
erhalten, welche in den nebenstehenden 
Figuren eine graphische Darstellung gefunden 
die lokal bedingten "Winde auf das wärmere 
vom Meere auf das Land. Es entstehen L 



Winter Sommer 

Monsunwinde des Kaspisehen Meeres 
nach. Rykatschew. 


haben. Im Winter wehen überall 
Meer hinaus, im Sommer dagegen 
and- und Seewinde von halb- 


jähriger Dauer, also Monsunwinde. 


1) Goree und St. Louis (150 nördl. Br.) haben folgende durchschnittliche Windverteilung in den extremen 


Jahreszeiten : 

N 

NE 

E 

SE 

S 

SW 

w 

NW 

Winter 

27 

28 

20 

0 

0 

0 

0 

9 

Sommer 

14 

5 

1 

2 

5 

11 

29 

17 


Oherbalb dieses afrikanischen SW- Monsuns ziehen aber die hohen Wolken vorwiegend aus NE. 

Änderung der Häufigkeit der Haupt Windrichtungen (Prozente) vom Winter zum Sommer an den ausser- 
tropischen Küsten von Australien : 

Australien N NE E SE S SW W NW 

« Sommer — Winter 

Ostkü.ste 1 19 13 12 3 -14* -25* — 9 

Südküste -13* —11 1 13 12 6 1—8 

Westküste — 3 -21* 5 C 4 20 1 

3) S. Harrington, The Texas Moiisoons. Phil. Soe. Washington. Vol VII. 293. 1894, 
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III. Die Mäelitigheit der MonsunTrinde und einiges über die 
Gradienten derseiben. 

Da die Monsunwmde Konvektionsströmungen im grossen Stile sind, so liegt 
es nahe, nach der Hohe der neutralen Flache gleichen Druckes zu fragen, welche 
kein Gefalle hat, die also das untere Windsystem, das war allein direkt beobachten 
können, von dem oberen trennt, welches dem unteren entgegengesetzt ist 

Wählend^ bei den Land- und Seewinden die Feststellung ihrer Mächtigkeit 
nicht so schwielig war, ist dies bei den grossen Monsunstromungen nicht leicht, 
wegen der grossen Mächtigkeit derselben und weil sie teilweise schon bis zu Hohen 
hinauf reichen, in welchen die allgemeine Zirkulation der Atmosphäre zwischen 
dem Äquator und den Polen mit ihnen konkunieren und dadurch die normale 
obere Zirkulation stören oder teilweise unterdrücken So wird z B. die grosse 
asiatische Anticyklone des Winters in der Hohe wahrscheinlich fast ausschliesslich 
von den in diesen Breiten allgemein herrschenden oberen Westwinden gespeist 
und nicht durch Zuflusse von allen Seiten, so dass die reguläre cyklonische Luft- 
bewegung oberhalb der unteren Anticyklone nicht zur völligen Entwickelung kommt 
Die Beobachtung des Zuges der Cirruswolken an der Ostkuste Asiens in Zikawei 
(31® H.) lasst in dieser Hohe wenigstens keine oben einstromenden E- und SE- Winde 
erkennen G, Schott aber bemerkt, dass die Alto-Cumuli über dem NE-Monsun 
der Chinasee aus SSW und SW ziehen (m Cochinchina aus W und NW) Zu 
Hongkong (22®nordl Br) ziehen die Cirruswolken im Winter aus WSW und W. 
Im Sommer, wenn in Ost- und Sudasien unten die SW- und S-Stromung herrscht, 
ergeben die ^ Cirrusbeobachtungen zu Hongkong in der Hohe NE bis NNE, 
also ein anticyklonales Ausfliessen der Luft in der Hohe aus Asien, und nach 
G Schott ziehen die Alto-Cumuli in der Chinasee dann aus NNE, NE und SE ^) 
Auch zu Zikawei kommt der Zug der Cirruswolken im Sommer aus 
nördlicher Hichtung Wie weit sich oberhalb der grossen Sommercyklone über 
dem Kontinent von Asien eine reguläre anticyklonale Luftbewegung allseitig ein- 
stellt, lasst sich gegenwärtig noch nicht konstatieren Im allgemeinen wird das 
System der oberen Konvektionsstromungen in den höheren Breiten durch die vor- 
herrschenden Westwinde mehr oder weniger verdeckt oder verwischt. Durch eine 
entsprechende Analyse der Wolkenbewegungen, indem man dieselbe als Kesultante 
er allgemeinen Weststiomung und einer lokalen (oberen) Monsunstiomung auf- 
fasst, konnte die Kichtung der letzteren angenahert festgestellt werden 

Nur bei der indischen Monsunstromung lassen sich deren vertikale Dimen- 
sionen einigermassen berechnen. Das Gebiet derselben ist nicht nur von zahl- 
reichen meteorologischen Stationen besetzt, es befinden sich unter denselben auch hoch- 
gelegene Orte sowohl in 7—8® nordl Br als auch auf der Südseite des Himalaya in 
2 30^ nördl Br Der Wintermonsun findet überdies an dieser hohen Gebirgs- 

mauer eine natürliche nördliche Begrenzung, seinen Ausgangspunkt 

Blanford, Hill und E. Douglas Archibald haben versucht, die obere 
Grenze des Winter- und Sommermonsuns Vorderindiens festzustellen und sind zu 
tolgenden interessanten Ergebnissen gelangt 

Die Bergstationen am Sudfnsse des Himalaya, z B Daijeeling im Osten 


) Oerliaidt Schott in Pet Geogr Mitteilungen Ergänzungslieft 109 Gotha 1893 

Tademecum pag 79 S A Hill, The Met of the NW-Himalaya Indian 
p ivr ^ ^ Archibald, The height of the Heutral plane of pressure and depth 

of Monsoon Currents in India Quart Jouru E Met Soc Vol X 1884 pag 123 
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(2110 m), Simla (2155 m), Ctakrata (2150 m) im Westen in 27 — 30 V/ Hr., 
liegen schon oberhalb der nördlichen Winde, die im Winter über den Ebenen Nonlmt ims 
herrschen und den Wintermonsnn bilden, der im Süden in den NE-Passat Übergolit. 
Auch zu Newera Eliya auf Ceylon (1870 m) ist die Windrichtung im Winter Bild- 
lich (zwischen SW und SE). Der Wintermonsun ist daher nicht 2000 m mächtig, 

1. Mächtigkeit und G-radient des Wintermonsuns. Auf der Linie (nylon- 
Sikkim von 7 — 27^nördl. Br. ergiebt sich dieselbe (Dezember bis Februar) zu 
1830 m, auf der Linie Ceylon-NW-Himalaya 7 — 30^ nördl. Br. zu 1550 m (Novombor 
bis Januar). Die Luftdruckdifferenz Süd-hTord in der Höhe von 2134m (7000 engl. 
Puss) ist auf ersterer Linie 2-0 m, auf letzterer 1-3 mm. Das Gefälle geht nach 
IST, giebt also Südwinde in 2100 m. 

Das untere GeMle ist aber von jN’ord nach Süd gerichtet. Die Luftdruck- 
differenz Süd-Nord ist — 2«6mm resp. — 3*7 mm. Dies ist das Geßille für den 
nördlichen Monsun an der Erdoberfläche (0*13 bis 0*14 mm pro Grad). 

Für den Januar findet Archibald die Mächtigkeit des Monsuns: Ceylon- 
Sikkim 2120 m, Ceylon-NW-Himalaya 1700 m, unterer Gradient (pro Grad) 0*18 im 
Mittel. In 2134m (7000 feet) ist der Gradient schon umgekehrt und giebt Südwinde. 

2. Mächtigkeit und Gradienten des Sommer monsuns (desSW-Moiisuns). 
Erstere entzieht sich der direkten Beobachtung und lässt sich nur bereclmon. 

Im Mittel von Juni bis August ergiebt sich die Höhe der neutralen Druck- 
fläche auf der Linie Ceylon-Sikkim zu 3320 m, auf der Linie Ceylön-NW-Himalayu 
zu 4480 m. Die Luftdruckdifferenz Ceylon-Sikkim ist dann im Meeresniveau 
6*5 mm, Ceylon-NW-Himalaya 8*9 mm und das Gefälle nach N gerichtet (Gradient 
also 0*3 mm). Dieser kleine Gradient setzt einen sehr kräftigen SW-Whul in Be- 
wegung. In der Höhe von 7000 engl. Puss (2134 m) ist der Gradient noch gloich- 
gericlitet, beträgt aber nur mehr 0*1 bis 0*15 mm. In Südindien herrschen dann in 
dieser Höhe W- und NW-Winde (Ceylon und Dodabetta Peak 2643 m). 

Der SW-Monsun ist also bis 4^/^ km mächtig, d. i. mehr als das doppelte 
der Mächtigkeit des NE-Monsuns. 

Im Winter sinkt die neutrale Druckfläche in NW-Indien bisweilen bis zum 
Niveau der Ebenen herab und es herrschen dann daselbst südöstliche und südliche 
Winde, wähi'end weiter im Süden der Wind nördlich bleibt. Die Plehungen und 
Senkungen der neutralen Fläche gleichen Druckes in den verschiedenen Jahrgängiiu 
hat D. Archibald berechnet, da die entsprechenden Variationen der Mächtigkeit 
des Monsuns in Beziehung stehen mögen mit der Ergiebigkeit der Moiisunregon, 
die für Indien von grösster Wichtigkeit ist. 

3. Die Mächtigkeit des NW-Monsuns auf Java glaubt Junghuhu als nie- 
mals 2000 m überschreitend schätzen zu dürfen. Zu Tosari (Java), 1780 in, macht 
sich der NW-Monsun nicht bemerkbar, das ganze Jahr lasst sich der SE-PasHat 
konstatieren. Die Eauchsäulen der hohen Vulkane auf Java bezeugen die iingi^- 
störtb Herrschaft des SE-Passates oberhalb 2000 m, ihre Kichtung nach NW hin 
wird von der unteren Monsunströmung des Winters nicht gestört 4) 

Das Luftdruckgefälle, das den NW-Monsun erzeugt, ist nicht merklich khfimn' 
als das des SW-Monsuns Indiens. Der Luftdruckunterschied zwischen dom Äquator 
und Nordaustralien beträgt im Dezember 5^/^ mm auf 14 — 15 Broitegrado. Der 
Gradient ist somit 0*36 mm ca. 


Nacli Kolill)ruggo steigen die Raiielisäulen des Bromo und Somoru zuweilen gerade auf, und in Mcdir 
seltenen Fällen ziehen sie auch ostwärts. Met. Z. XXXIV. 1899. S. 19. 

Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 129 
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Sechstes Kapitel 

Der Luftaustausch jzwischen Äquator und Pol oder die grosse Kon- 
vektionsstroinung der ganzen Atmosphäre (die allgemeine Zirkulation 

der Atmosphäre) 

I. Üherblieh über die an der Erdoberfläche Torherrscheiiden Wind- 
richtungen nach den Beobachtungsergebnisseii. 

Allgemeiner Überblick Jede der neueren besseien Wmdkarten zeigt fol- 
gende allgemeine Veilialtnisse der Luftströmungen an der Erdoberfläche^) 

In der Tropenzone wehen in lunder Zahl von 30^ nordl und 30® sudl Br 
an gegen den Äquator hin auf der nördlichen Halhkugel NE-Winde, auf der süd- 
lichen Halbkugel SE-Windc, die Passate, in der Nahe desAquatois getrennt duidi 
eine schmale Zone schwacher vei anderlicher Winde und Windstillen, den sog 
Kalm engui tel (oder Doldium) 

An den polaren Gi enzen der Passate findet man dann zunächst schwache Winde 
und Windstillen, zwei aussei tropische Windstiilcngchiete, die Guitel dei sog Ross- 
b leiten (zur See), jenseits derselben benschen aut dei nördlichen licmisphaie SW- 
und WSW-Winde, auf clei südlichen NW- und WNW-Wmde, aber durchaus nicht 
von gleicher Beständigkeit dei Richtung wie die Passate, sondern vielfach veränder- 
lich nach Richtung und Starke 

In der Tioponzone lieirschen demnach Ostwindc gegen den Äquator hin ge- 
lichtet, jenseits 30® nordl und siidl Br ahoi Westwinde mit einer Komponente dei 
Bewegung gegen den Pol hm geiichtct Im inneien Zirkumpolargehiot ergaben die 
Beobachtungen wicdei vielfach Winde, die vom Pol horkommen, die also einem 
diitten Wmdsystom auf jeder Halbkugel anziigohorcn scheinen, das aber hoscbiankt 
und wenig bestimmt aufiritt 

Diese Windsysteme oder Wmdgurtol treten über den Ozeanen am bestimmtesten 
auf, imtcrbegen dagegen über den Kontmontcii manchen Stoiimgen 

Dies ist namontlicb aussei halb der Tropen der Fall und besonders in clei 
uordlicben Halbkugel, wo die Kontinente die Winde m den entgegengesetzten 
Jahreszeiten vci schieden beeinflussen und aus ihren Riclitiingen ablenken (Monsune) 
Die Kontinente schwachen auch wesentlich die ötaike der Luftbewegung dmch die 
Reibung, welche die Winde über den Unobenbeiten des Landes erleiden, und durch 
die Mischung der unteren, mehr i übenden, mit den oberen, starker bewegten Luft- 
massen. Dieser Vorgang tntt, wie wir schon wissen, namentlich bei Tage ein 

Den oben kuiz cbaiakterisieiton Wmdgurteln entspiecben auch Guitel odei 
Zonen höheren und niedngeien Luftdruckes an dci Erdoberfläche Dem äquatorialen 
windstillen Gürtel entspricht ein Gürtel niedrigen Luflduickes, von welchem aus der 
Liiftdiuck beiderseits bis zu und noch ubei 30® Breite hinaus zummmt Von da 


Die gross! on Saminluiigon der Ergeljmsse der Windfeeo'baelitunyGn. in Bezug auf die Eiclitnng doi 
Winde sind Coffin, TaWes and Ohaits of tlio Winds of tlio Ololio Smitli Contnbntions Vol XX Washing- 
ton 187() Mit einoi Diskussion der Ergebnisse von A Woeikof (In eistei Auflage Coffin, ’WimU of tbe 
Noithein Hemispliere Xeiv York ISBd.) 

A Buch an, Atniospheric Cireulation Challenger Report Physies and Choniibtry Vol II Part Y 
Table VII pag lld— 191 

A S up an, Statistik der uüteien Luftströmungen Leipzig 1881 
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ab vermindert sieb der Luftdruck wieder und erreicht in runder Zahl unter 60® 
Breite einen kleinsten Wert, so dass sich wieder eine geringe Zunahme gegen die 
Pole hin bemerklich macht. 

Im windstillen Gürtel am Äquator herrscht niedriger Luftdruck, während in 
den windstillen Gürteln an der Polargrenze der Passate hoher, ja sogar der höchste 
mittlere Luftdruck angetroflPen wird. Ergänzend mag hinzugefügt werden, dass, 
während das windstille Gebiet am Äquator durch starke Bewölkung und grosse 
Eegenmenge ausgezeichnet ist, die windstillen Gebiete an der Polargrenze der Passate 
sehr trocken sind und heiteren Himmel haben. Von da ab gegen die Pole hin 
nehmen Trübung und Niederschläge wieder zu. 

In tabellarischer, schematischer Form lassen sich demnach die Windzonen und 
Luftdruckgürtel an der Erdoberfläche so dar stellen: 

Breite 60® N. 30® 10® Äqu. 10® 30® 60® S. 

Wind WSW I NE ENE | ESE SE | WNW 

Luftdruck 758^) 762-5 758 758 759 763-5 743 

Die Vertikalstriche deuten die Einschaltung windstiller Gebiete („Mallungen“) 
an, es sind dies die Gürtel der „Eossbreiten“ und des äquatorialen „Doldrums“. 

Speziellere Beschreibung der Windgürtel. A. Die Passate. Die- 
selben werden gekennzeichnet durch die Beständigkeit, mit der sie eine gewisse 
Eichtung einhalten und an bestimmten Teilen der Erdoberfläche fast stets anzu- 
treffen sind. Die Strömung der Passate ist eine regelmässige und gleichmässige, 
Stürme, Drehungen des Windes, Windstillen sind im mittleren Teile der Passat- 
regionen sehr selten. 

Die mittlere Windstärke in dem zentralen Teile der Passatregion ist 6 — 8 m 
pro Sekunde. Maury berechnet aus der mittleren Geschwindigkeit der Segelschiffe 
in den Passatregionen die mittlere Geschwindigkeit des NE-Passates im nördlichen 
Atlantischen Ozean zu 6^/^ Knoten pro Stunde, des SE-Passates im südlichen 
Atlantischen Ozean und Südindischen Ozean zu 8 Knoten.^) 

Überall weht der Passat strenger im Winter als im Sommer. 

Im Grossen Ozean wehen die Passate nicht mit gleicher Strenge und Be- 
ständigkeit wie über dem Atlantischen Ozean. 

Bemerkenswert ist die Unterbrechung der Passatzone westlich von 140*^ E in dem Eamne von 
„den niedrigen Inseln“ bis gegen die Gilbertsinseln und Karolinen (20^ südl. Br. bis 5*^ nördl. Br.) 
namentlich vom Januar bis Juni und Oktober bis Dezember. Im nördlichen Sommer schliesst sieh 
diese anomale Lücke in dem Gürtel des SE-Passates, der dann bis gegen 8° nördl. Br. • hinaufiveht 
(von 20® südl. Br.). 

Auf der Ostseite jedes der Ozeane entfernt sich der Passat an seiner Polar- 
grenze weiter vom Äquator als an der Westseite. 

Gegen die Westseite der Ozeane hin werden die Passate östlicher und erreichen 
im Atlantischen Ozean die westindischen Inseln, sehr häufig auch die Küste von 

U Unter 75—80® N. 760 nini. 

2) Die Bezeichnung irade-winds im Englischen ist nicht, wie das früher vielfach geschali, mit „Handela- 
winde“ zu übersetzen, was man dahin deutete, dass sie den Handel hefürdern helfen, weil sie den Seefahrern 
von grossem Vorteil sind, sondern mit Winde, die ihre Eichtung einhalten, ,,to hlow trade“ to hlow 
always in the same course. Trade is properly that path, whieh we tread; tread aus dem angelsächsischen 
tredan. Siehe Wm. M. Davis, American Met. Journ. Vol III. pag. 111. Bei den Franzosen heissen die Passate 
vonts alizes, von einem alten französischen Worte alis, das regelmässig sagen will. Die Spanier nannten die 
Passate Brisen, die Bezeichnung Passate brachten die Holländer in Gebrauch. 

3) Mauiy^ Physical Geography of tho Soa. 15. Ed. London 1874. Ships used as anemometors. pag. 43C 
bis 434. 
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Brasilien, als Ostwmde Auch im Grossen Ozean Tvelien sie viele Langcgiade lim- 
dnrch zu beiden Seiten des Aq[nators paiallel mit demselben (Laugliton). 


Fig 46 



Die 'WiniTöilialtiiiase des AtUatiscliGn. Ozeans im Januar uni Febuai (NaoU Angot Meteorologie.) 


Die erste genauere Kenntnis der Passate findet man bei dem Astronomen 
Halley und dem berühmten. Seefahrer Dampier 

Die gegenivartigen. Kenntnisse über die Begrenzung der Passatzonen und des 

1) Halley, Au Histoncal Account of tlie Trade Winds and Honsoons obaexvable in the Seas betweeii 
and near tke Tropxcks, witli au attempt to assigu tHe PHysical cause ofsaid Winds Plnl Tran^ 1686 Toi XVI. 
Dampiex, Traite des veuts Amsterdam 1701, und Diseourse of tbe Tiade-urmds m Yoyages and Deseriptious 
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windstillen Zwischengürtels, sowie der Verschiebung derselben nach den Jahres- 
zeiten und der Variationen, welchen die Eichtung und Stärke der Passate auf diesen 


Fig. 47. 



IM 90 SO 30 O 30 


Die Windverhältnisse des Atlantischen Ozeans im Juli und August. (^Nach Angot: Meteorologie.) 

Gebieten unterliegt, findet man am besten niedergelegt in dem Atlas des Atlan- 
tischen, des Indischen nnd des Stillen Ozeans der Deutschen Seewarte, sowie in 


LondoEl705. VolII. Interessant ist das folgende Citat aus Baoo. Historia ventorum. Opera omnia. Francoforti 1665. 
Constat navigantitus intra tropicos lihero aeq^uore fllare ventum constantem et jugem (Brizani vocant nautae) 
ah Oriente in occidentem. — Quod briza illa inter tropieos lueulenter spiret, res eerta, causa ambigua. — J. S eller 
hat 1675 die G-renzen des NE-Fassates festgestellt und auch die Richtung der oberen Gegenwinde (s. später). 
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den Pilot Cbarts des Londoner Meteorologischen Amtes und des Hjdiographic 
Office in Washington 

Auf den beigegehenen Karten (Pig 46—49 und Tafel), welche den genannten 
Publikationen der Seewarte verkleinert entnommen sind, hat Koppen die Passate, 
sowie die vorherrschenden Westwinde der hoheien Breiten nach Kichtung und Starke 
in bisher unübertroffener Klarheit zur Darstellung gebracht Dieselben uberheben uns 
einer spezielleren Beschreibung des Auftretens der Passate im Atlantischen, Indischen 
und Grossen Ozean 

Die Sonne zieht die Passatgurtei und den Kalmenguitel bei ihrer jährlichen 
Wanderung von Wendekreis zu Wendekreis hinter sich her, aber die Schwankungs- 
bieite der Wmdgurtel ist eine sehr geringe, wie folgende mittlere Grenzen zeigen 


Mittlere Polai- und Aquatorialgrenzen der Passate in den extremen Monaten 


Marz 


Atlant Ozean 

NE-Passat 26 — 3 * N 

Kalmenzone 3®N — Ac[u 
SE-Passat Aqu. — 25® S 


Grosser Ozean 

25— 5® N 
5— 3®N 
3®N— 28«S 


September 


Atlant Ozean 

35— 11®N 
11—3« N 
3“N— 25«S 


Giosser Ozean 

30— 10®N 
10—7» N 
70 N— 20»S 


Man sieht, dass der Kalmengurtei in beiden Ozeanen nie auf die südliche 
Hemisphäre hmuberruckt. Es hangt dies damit zusammen, dass der Warme 
aquator stets auf der nördlichen Hemisphäre verweilt Die mittlere Polargrenze 
des NE-Passates verschiebt sich vom Wmtei zum Sommer auf dem Atlantischen 
Ozean fast um 10 Breitegrade, auf dem viel breiteien Stillen Ozean nur um 5^ 
Die Kalmenzone ist im nördlichen Sommei breiter, am breitesten auf dem viel 
schmaleren Atlantischen Ozean Der SE-Passat überschreitet im Grossen Ozean 
das ganze Jahi hindurch den Äquator und weht auf die nördliche Hemisphaie 
hinubei, auf dem Atlantischen Ozean nur im nördlichen Sommer 

Die mittlere Breite des Gmtels des NE-Passates ist auf dem Atlantischen Ozean 
ca 23 ^/ 2 ®, auf dem Grossen Ozean 20®, die des Kalmengurtels auf dem Atlantischen 
Ozean etwa 6 ^ 2 ^, auf dem Grossen Ozean nur 2 ^/ 2 ®, die Breite des Gürtels des 
SE-Passates auf dem Atlantischen Ozean 23 ^/ 2 ®, auf dem Glossen Ozean 24® Die 
Generalmittel sind: Passatzone 23®, Kalmengurtei 4® 


1) Deutsche Seowaile, Hamburg Atlas des Atlantisolien Ozeaus 1882 Atlas des Imlischeii Ozeans 
1891 Atlas des Stillen Ozeans 1896 

Meteorologioal Office London Cliaits of Mel Data for S(j,nare N 3, O-lü® N, 20--30® W, — 
Charts etc for Nme Ten-Dogree Siiuares 20O N— 10« S, 10—200 W Mit Text, untei dem Titel Eemarlcs to 
accompany the Monthly Charts etc 1870 Wichtige Publikation für die Meteorologie der äquatoiialen Region 
des Atlantischen Ozeans 

Met Charts of the Southern Ocoan heiween Cape of Good Hope and New Zealand 1899 
Hydrographie Office London Pilot Chaits for Atlantic Ocean — Wind and Current Charts for 
Pacific Atlantic and Indian Oeeans 

Weathei Charts of the hay of Bengal and North Indian Ocean Blanfoid Simla 1&&G 
— of the Arahian Sea and North Indian Ocean Eliot Simla 1888 
Wyman, Hydrograph or Washington Met Charts of Nord Paoiflo Ooean Washington 1878 
Hydrographie Office Washington Pilot Charts for the North Atlantic Ocean Pilot Charts foi 
the North Pacific Ocean Weiden monatlich ausgegehen Wichtige Publikation für die Meteorologie dieser Ozeane 
Kgl Niederländisches Meteorologisches Institut Abteilung Seefahrt Maandelijksche 
Wmdkaarten van den Atlantischen Ozeaan 4 Serien 1877—1884 

Waainemmgen m den Indischen Ozeaan Dezember his Pehruar, März his Mai, Juni bis August Amstor- 
dam 1889, 1892 u 1900 

Altere Publikationen, z. B die vonMaury etc, und für kleinere Meeiesteile sind ahsiohtlieh hier nicht 
angeführt 
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Im Indischen Ozean haben die extremen Jahreszeiten einen viel grösseren 
Einfluss auf die Verschiebungen der Passatgürtel als über den beiden anderen 
Ozeanen. Die Passate werden hier nördlich von 10® südl. Br. zu Monsunwinden 
in des Wortes weiterem Sinne. Nur zwischen 10® und 25® südl. Br. weht der SE- 
Passat konstant. Siehe die Windkarten S. 456 u. 457. 

Das weite Übergreifen des tropischen Windsystems der einen Hemisphäre in 
die andere Hemisphäre fördert interessante Erscheinungen zu Tage, welche in Be- 
zug auf die Einwirkung der Erdrotation auf die Ablenkungen der Windrichtungen 
von grossem Interesse und sehr lehrreich sind. Trotz gleichbleibender Richtung des 
Gradienten ändert die Luftströmung ihre Richtung nach dem Überschreiten des 
Äquators.^) 

Im südlichen Sommer weht der NE-Passat im Indischen Ozean über den Äquator 
hinüber bis gegen 10® südl. Br. Er gerät dabei in das Ablenkungsgebiet der süd- 
lichen Hemisphäre, wird nach links abgelenkt und aus dem NE- wird ein N- und 
endlich ein NW-Wind. Der NE-Passat tritt derart südlich vom Äquator als NW' 
auf. Der Kalmengürtel liegt dann bei 10® südl, Br. 

Davis nennt den NW-Wind des südlichen Sommers in der Mitte des Indischen 
Ozeans einen Monsun, weil im nördlichen Sommer in der gleichen Gegend ein SE- 
Wind, der SE-Passat, weht.^) Einen derartigen „Monsun‘^ über dem Ozean, der 
nicht an das Vorhandensein eines Festlandes gebunden ist, nennt Davis einen 
„terrestrischen Monsun“, weil er bloss von einer erheblichen Wanderung des Wärme- 
äquators abhängt (also allgemein von einer erheblichen Schiefe der Ekliptik). Aller- 
dings ist derselbe nur über dem Indischen Ozean zu finden, und der entferntere 
Grund seiner Entstehung dürften doch wieder die Kontinente sein, die den In- 
dischen Ozean einengen. 

Im Sommer der nördlichen Halbkugel,' wenn der Wärmeäquator dieses Ge- 
bietes über 30® nördl. Br. hinauf sich vom Äquator entfernt hat, überschreitet der 
SE-Passat den Äquator, wird dabei nach rechts abgelenkt zu einem S- und endlich zum 
SW-Wind und speist den SW-Monsun Indiens. Eine Windscheide zwischen den beiden 
Hemisphären in der Nähe des Äquators hat dann ganz aufgehört zu existieren. 
Vom Gürtel hohen Luftdruckes unter 30® südl. Br. hat sich im Juni ein einlieit- 
hclies Druckgefalle über den Äquator hinüber eingestellt bis nach Nordindien hin- 
auf, die Luftmassen der südlichen Hemisphäre von 30 oder 25® südl. Br. an folgen 
demselben und verschmelzen mit dem SW-Monsun Indiens. Ein Kalmengürtel 
existiert, nicht mehr über dem Indischen Ozean, nur ein schwächeres Druckgefälle 
in der Gegend des Äquators erinnert noch an die Windscheide der beiden Hemi- 
. Sphären, die sonst in dieser Gegend in Form eines barometrischen Thaies besteht, 
•dem von beiden Seiten die Passate Zuströmen.^) 

q über die Theorie dieser Ablenkung s. G-uldberg und Mohn. Zeitschrift f, Met. B. XE. 3877. S. 177. 

Mit dem gewöhnlichen Begriff eines Monsuns, nicht dem rein wörtlichen, ist aber der jahreszeitliche 
Wechsel von Winden mit entgegengesetzten Eigenschaften verbunden, der Wechsel trockener Land- 
uiid feuchter Seewinde. Oben sind dieselben als Konvektionsströmungen zweiter Ordnung behandelt worden, 
Davis bezeichnet sie als „kontinentale“ Monsune, während der „terrestrische Monsun“ der primären Zirkulationa- 
■strömung der Atmosphäre angehört, was Davis mit dem Beisatz terrestrischer Monsun ausdriiokeu will. 

8) Dem „Segelhandbuch für den Indischen Ozean,“ S. 127, können wir folgende mittlere Luftdruckwerte 


.entnehmen ; 

N 30 25 

20 

Mittlerer Barometerstand über dem Indischen 
15 10 5 Iqu. 5 10 

Ozean. 700 mm -f. 
15 20 25 

30 

35 

•iü« 

752 

749* 

752 

755 

757 

Im Juli und August 
758 759 760 761.3 

764 

766.5 

768.4 

m 

767 

762 

765 

764.5 

764 

763.3 

761.7 

Im Januar uud Eehruar 
760 759^ 759* 759.3 

760 

761.7 

764 

705.5 

705.7' 

764 
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Näheres iiber den indischen SW-Monsnn Wenn im Friihling nber 
Nordindien dei Luftdruck sinkt und südliche und südwestliche Seewinde sich 

Figf 48 



des Ind^soUen Ozeans .m Jmuai und Fel.na, (Naeh dem Seffelliandtacli de. Deutschen Soonavta ) 


emstellen, bleibt im April und Mai immer noch ein Eucken höheren Druckes 

W t f bestehen, der diese lokalen 

Monsune von dem bereits in die nördliche Hemisphäre 
hmubergreifenden SE-Passat trennt Sobald aber im Juni dieser Rucken hoheien 
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Druckes verschwunden ist und damit ein einheitliches Druckgefälle von der süd- 
lichen Hemisphäre herüber sich eingestellt hat, bricht der südliche Seevdnd mit Macht 


Fig', 49. 



Windverhältnisse des Indischen Ozeans imJnli nnd August. (Nach dem Segolhandtuch der Deutschen Seewarte.) 


über Indien herein, der grosse SW-Monsmi Indiens. Dies bedeutet den „Ausbruch 
des Monsuns“ (bursting of the Monsoon), welcher von Süd nach Nord fortschreitet.’-) 

D S. Segelhandbnch. S. 38 u. 39, nnd Eliot, Quart. Jo urn. E. Met. Soc. XXII. Jan. 1896. pag. 28 etc., 
wo auf Grund der täglichen Wetterkarten -üher dem Indischen Ozean die Beziehungen zwischen dem SW-Mousun 
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Aberciomby bemerkt ubei den Sudwestmonsun Indiens, dessen Veibaltms zum SE~Passat da- 
mals noch nicht so festgestellt wai wie jetzt (Natuie Vol 34 pag 288 July 1886) 

Schon im Januar beginnt ein leiehtei SW im Norden der Bai von Bengalen, zueist bloss als 
Seebiise Spatei im Maiz tiat Abercromby selbst den SW als leichten stetigen Wind, bei herr- 
lichem Wettei, klarem blauen, fast wolkenlosen Himmel^) So wie die Jahieszeit voi ruckt, wud 
die Area mediigen Luftdruckes über Noidbengalen ausgeprägter und dei SW-Wmd arbeitet sich 
weiter und weitei nach Süden hinab bis nach Ceylon Dann erst, meist im Juni, kommt em voll- 
kommener Wetteistuiz, wählend die einzige Änderung in den Isobaren dann besteht, dass eine geringe 
Verlagerung dei Aiea niedngsten Diuckes gegen die Nordw^estprovinzen von Indien emtritt Ein 
plotzlichei Ausbruch von liegen und G-ewittei sturmen bucht über Ceylon hei ein und dann pflanzt sich 
das schlechte Wetter langsam nordwärts fort Das ist dei Beginn des SW-Monsuns Deiait stehen 
wii vor der sondeibaren Eischemung, dass der SW-Wind sich allmählich nach Süden hin ausbreitet, 
w^ahiend die Eegen umgekehit von Süden nach Norden foitschi eiten und der rascheste Wetteistuiz des 
Jahies mit eiiiei sein gelingen Andeiung des Diuckes zusammenfallt '^) 

Audi im Atlantisdien Ozean greift im nordlidien Sommer dei SE-Passat 
0 — 8 Breitegrade in die nordlidie Hemisphäre über und erfahit dabei eine Ab- 
lenkung, indem er zwischen und 7® nordl Br von S 13®E sich nach S und 
endlich bis S 40^W dieht^) 

An der Küste von Afrika, von Ober-Guinea bis über S Louis (Senegambien ) 
hinauf wird derselbe zu einem SSW- bis W-Monsim abgelenkt. 

B Die aussertropischen Gebiete der Westwinde Dieselben nehmen un- 
gefähr die andere Hälfte der Erdoberfläche ein, welche von den Ostwinden frei- 
gelassen wird, denn die Oberfläche der beiden Kiigelkalotten von 30® Breite bis 
zu den Polen ist nur wenig grosser als der Flächeninhalt dei Kugelzone von 
30® nordl bis 30® sudl Breite Wenn man die kleinen abweichenden Windgebiete 
der inneren Zirkumpolarregion von dem Gebiete dei Westwinde abziebt, so kommt 
man wohl zu dem Eesultat, dass die vorherrschenden Westwinde den gleichen 
Raum auf der Eidobeiflaclie cmnehmen als die Ostwinde (Passate) 

Zwischen diesen beiden Gebieten entgegengesetzter Windrichtungen besteht 
aber em grosser Untei schied, was die Stetigkeit der Windrichtung und die Ge- 
schlossenheit der Wmdgehiete anhelaugt Häufige, ja fast fortwährende Diehungen 


und dem SE-Passat m selir lelirreickor Weise dargolegt voiden Wie der SE-Passat nn nord.liükeu Sominer 
beim Übertritt in die ndrdliolie IlomispUaie ubei S nach SW nrabiegt, zeigen die Wmdtabollen im Segelbaiid- 
bueli dos Indisobon Ozeans S 42/43 

Den Zusammenliang 4gs SE-Pas,satos mit dem SW-Monsun bat schon Maiiry gezeigt, spatoi wurde der- 
selbe wieder bezweifelt, selbst von einem so ausgezeiohneton Kenner der Meteoiologie IndionB wie Blaiiford 
Die Daten im Segelhandbuch und die wichtige Abhandlung von Eliot haben nun die Sachlage vollhomraen hlar- 
gestellt (S a D Archibald, Nature 1890 B 55 pag 86, und Mot Z 1897 S 110) Es entfällt damit 
auch die Erklärung der grossen Intensität dos SW-Monsuns Indiens durch die Wirkung des iioidhch vorgelagerten 
Hochlandes von Asien (Perrel, Troatise on the Winds 1889 S 196), die auch im Segolharidbuüh Zustimmung 
gefunden hat, die ich aber an sich füi physikalisch unhaltbar ansehe Bei Vergleichen grosser atmosphärischer 
Strömungen mit dem Zuge in einem Schornstein (Perrol) sollte man viel vorsichtiger sein Em Schornstein, 
dessen Duichmessei hundert- und mehrfach grosser ist als seine Hohe und dem zugleich die festen Wände fehlen, 
zieht überhaupt nicht, er mag schief oder senkrecht stehen •» 

1) ,,Tho monsoon beginns like a lanib and goes out like a lion “ 

2) Die Erklärung liegt in den oben angeführten Änderungen des Luftdruckes über dem südlichen Indischen 
Ozean Aus der Druckverteilung über Indien selbst ist dei Vorgang nicht zu erklären 

3) Die Beobachtungsdaten in „Charts of Met Data lor S^uaie Ni 3“ stimmen gut mit doi von Oiild- 
beig und Mohn entwickelten Theorie (s Zeitschrift f Met B XH S 178—181) 

Beim Übergang eines Windes mit konstanten Gradienten und konstanter Geschwindigkeit von einer Halb- 
kugel in die andere ergiebt die Theorie das bemerkenswerte Resultat, dass dei Wind auf der nördlichen Halb- 
kugel vom Gradienten nach links, auf dem südlichen nach rechts abgeleukt wird und zwai auf einer Strecke 
von mehieren Graden in der Nähe des Äquators Die ablenkende Kiaft dei Eidiotation ist hier sehr gering, so 
dass die Zentiifugalkraft, die durch die Krümmung der Bahn entsteht, die Oberhand behält und diese Wirkung 
äussert Die Beobachtungen stehen mit der Theorie im vollen Einklang 
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der Windfahne sind hier Eegel, während sie in den Passatgehieten Ausnahme sind 
Fortwährend durchziehen grosse Luftwirbel, Cyklonen, die Gebiete der Westwinde, 
im allgemeinen wie diese von West nach Ost fortziehend. Dazu kommen dann 
stetige lokale Störungen in der Nähe der Kontinente und über denselben; jene 
von Monsuncharakter sind schon oben beschrieben worden. Nur auf der südlichen 
Halbkugel, die grösstenteils vom Meere eingenommen ist, wehen die Westwinde 
last mit der Regelmässigkeit der Passate, und das ist wohl der normale Zustand, 
wie er auf einer ganz wasser- (oder auch ganz gleichmässig land-) bedeckten Erd- 
oberfläche herrschen würde. (Man sehe die beigegebenen Windkarten.) 

Wir müssen wohl die Windsysteme auf der südlichen Halbkugel als die 
normalen ansehen, als Annäherung an die „planetaren Windsysteme‘‘, wie sie 
Davis nennt, d, h. solche, die auf jedem Planeten zu finden sein dürften, der eine 
Atmosphäre hat, welche längs eines grössten Kreises am stärksten von der Sonne 
erwärmt wird. 

In den höheren Breiten der nördlichen Hemisphäre stört die längs gleicher 
Breitegrade namentlich im Winter sehr ungleiche Erwärmung das normale Wind- 
system sehr stark. So bemerken wir über dem nordatlantischen und nordpazifischen 
Ozean auf den Windkarten Luftwirbel, deren Lage den Zentren niedrigsten Luft- 
druckes entspricht, welche die Isobarenkarten in den gleichen Gegenden aufweisen. 
Diese unregelmässige Luftdruckverteilung ist eine Folge der ungleichen Wärme- 
verteilung in gleicher Breite. Auf der südlichen Hemisphäre, wo die Isothermen 
nahezu parallel mit den Breitekreisen verlaufen, ist dasselbe auch bei den Iso- 
baren der Fall und aas gleichmässige, gleichsinnige Gefalle des Luftdruckes gegen 
den Südpol hin giebt zu keinen grösseren Störungen des plaiietaren Windsystems 
Anlass. 

Zwischen 40 und 60^südl. Br. wehen die „braven Westwinde“ fast beständig und, 
wie die Karten zeigen, mit grosser Heftigkeit. Die Luftzirkulation ist hier viel 
lebhafter und regelmässiger und der Luftdruck viel niedriger als unter gleichen nörd- 
lichen Breiten. 

C. Die vorherrschenden Winde der Zirkumpolarregionen. Die Ost- 
winde der Tropen haben eine äquatorwärts gerichtete Komponente und führen 
die Luft höherer Breiten dem Äquator zu. Umgekehrt haben die Westwinde der 
aussertropischen Breiten eine polwärts gerichtete Komponente und führen Luft aus 
niedrigeren Breiten in höhere Breiten und gegen die Pole hin. 

In der Umgebung der letzteren aber scheint an der Erdoberfläche sich wieder 
ein Yorherrschen von Winden mit einer äquatorwärts gerichteten Komponente ein^ 
zustellen, es fliesst demnach von der ZiiLumpolarregion Luft gegen niedrigere 
Breiten ab. 

In der Umgebung des Nordpoles machen sich nordöstliche Winde stärker 
bemerkbar. Da feststeht, dass der mittlere Luftdruck von 60^ gegen den Pol hin 
wieder zunimmt, namentlich im Sommer ein allerdings geringes Barometermaximum 
die Zirkumpolarregion einnimmt, so kann kaum ein Zweifel darüber bestehen, dass 
an der Erdoberfläche Luft vom Pol abfliesst. 

Yon der Umgebung des Südpoles haben schon die Beobachtungen während 
der drei antarktischen Expeditionen 1842 — 1845 von James Ross gezeigt, dass 
wenigstens im Sommer südlich von 65^ südl. Br. das Yorherrschen derWNW-Winde 
authört und südliche und südöstliche Winde vorherrschend werden. Die neuesten 
ein volles Jahr umfassenden Aufzeichnungen der Windrichtungen während der 
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belgischen antarktischen Expedition 1898/99 nntei ca. 71^ sudl Br und 87 — 95 
W-Lange eigeben gleichfalls im Winter, namentlich aber im Sommei , Winde mit 
(schwacher) nordwaits gelichteter Komponente 

11. Übersicht der oberen Luftströmungen nach den Beobachtungen. 

A Tiopenzoiie, Passatgebiet Seit langem ist es bekannt, dass oberhalb 
dei Passate eine im allgemeinen denselben entgegengesetzte Luftströmung heirscht 
Die Passatwolkchen (meist Cirio-Cumuh) bewegen sich sein langsam aus Westen 

Direkte Beweise dafui haben schon mehrfach die Ausbiuche einiger Vulkane 
im Passatgebiet gegeben, bei welchen die Asche gegen die Richtung des Unter- 
windes von einer obeien Luftströmung nach Osten hin getragen worden ist 
Ferner hat man auf den Gipfeln hoher Berge, die noch in dei Passatiegion liegen, 
einen ständigen Westwind angetroffen, so auf dem Pic von Teneriffa (28^ nordl.Br, 
3700 m) und auf dem Mauna Loa (nG/ 2 ® nordl Bi , Hawaii, 4170 m) 

Dagegen scheint am Aquatoi selbst bis zu den grössten Hohen, von welchen 
noch Anzeichen über die Richtung der Luftströmungen voi liegen, ein ständiger 
Ostwind zu herrschen, wie namentlich die Verbreitung der feinsten Eiuptions- 
produkte des Krakatau im August 1883 gezeigt hat Auf den hohen Vulkanen von 
Ecuador m rund 6000 m benscht noch dei Passat, ebenso auf dem Kameiun Pik. 

In den letzteren Jahren hat man durch Beobachtungen dos Zuges der Ciiius- 
wolken auf Seei eisen wie an Landstationen eingehendere Informationen über die 
Richtung der oberen Luftstiomungen in den Passatgebieten erhalten Das allge- 
meinste Ergebnis dieser und dei fruhei erwähnten Zeugnisse fui die Bewegungs- 
lichtung der hohen Luftschichten daselbst kann in folgende Satze zusammengefa&st 
werden 

Am und in iiachstei Nahe des Äquators herischt auch in doi Hohe bis zu 
und ubei 10 km Hohe ein beständiger Ostwind, für dessen Geschwindigkeit die 
Verbreitung der optischen Erscheinungen nach dem Ausbruch des Krakatau 
30 — 40 m ergeben haben 

Auf der Nordseite des Äquators dieht sich der obere Wind zuerst nach SE, 
dann nach S und endlich durch SW nach W an der Polargrenze der Tiopen, 
auf der Südseite des Äquators geht der Ostwind m NE, N und NW bis WNW 
über Es entspricht dies der Ablenkung, welche die obeien vom Äquator in dei 
Hohe abliiessenden Luftmassen durch die Erdrotation erfahren müssen 

q Wo es sicli um I^'^ag6ll Uei atmospliJinschen Ziikulation handelt, ersclieiut es gohotou, die mittloj, on 
Windnchtungen za heroohnen Die WindaufzeicUuangen südlich von 05^ sudl Bi , die sich hoi C off in ßndon, 
ergehen für zumeist östliche Langen und 65—78® sildl Br als mittlere Windiiülitung S 43® E, Eesultanto 2t) Pruz , 
also ein sehr entschiedenes Ahiiesson der Luft vom Südpol im Sommer Die Windheohachtungen dei Belgien 
sprechen weniger entschieden dafür Die mittleieu Eichtuiigen und Eesultanton (Proz ) sind Winter W 3® S 
29 Proz , Frühling N 26® W 9 Proz , Sommer E 8® S 13 Proz , llorbat N 9 Proz Im Piiihling und Hoihst gieht 
es fast keine vorherrscliendo Windrichtung, im Winter und Sommer fiiesst etwas Xmft vom Pol ah, ahei die 
meridionale Komponente ist sehr klein (Winter S— N i^Troz , Somnioi 6 Proz , Frühling und Heihsi N — S 
8V2 Proz ) 

2) Die Seefahrei Basil Hall und Paludan weiden als die ersten Berichterstattoi darübei genannt 
Die Thatsache, dass über dem südlichen. Teile des NE -Passates ein südöstlicher Oborwind herischt, 
umgekehrt über dem nördlichen Teile des SE-Passates ein NE, hat wohl zu dei Hypothese von Maury Vei- 
anlassung gegeben, dass der untere Passat dei einen Hemisphiire zu dem oberen luckkehrenden Passat der 
anderen Hemisphäre wird, dass die Passate sieh oberhalb des Doldrums in der Hohe Lreuzen nnd dann ihren 
Weg fortsetzen Der Seemann bemerkt bei der Annäherung an das Doldrum gewöhnlich einen oberen Wind, der 
einen Winkel von 90® mit dem unteren Passat macht, er bemerkt, dass dieser Oberwind in der Eichtung üboiein- 
stiramt mit dem unteren Wind jenseits des Doldrums, und urteilt, dass m dei Windstille, in der ei sich im 
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Man hat diese entgegengesetzt gerichtete Luftströmung über dem Passat, deren 
Eichtling mit den vorherrschenden Winden ausserhalb der Tropen übereinstimmt, 
den rückkehrenden Passat genannt, auch geradezu die Aquatorialströmung, 

Halley hat schon die westlichen Winde an den Passatgrenzen als die obere Luftströmung 
über den Passaten erkannt. Der NE-Passat unten muss oben von einem SW-Passat begleitet sein, sowie 
der SE-Passat von einem NW-Passat oben. Das fast augenblickliche Umsetzen des Windes in die 
entgegengesetzte Kichtung, welches oft an den Grenzen der Passate beobachtet wird, spricht direkt 
für diese Annahme, welche iiachHadley als eine mechanische Kotwendigkeit erscheint. Wohl hatten 
die Spanier diesen „rücklaufenden Passat“ bereits im 16. Jahrhundert benannt (vendavales) und be- 
nutzt, dass aber wirklich jene Winde über dem Passate nach Osten hin üiessen, zeigte sieh zuerst 
1812 beim Ausbruch des Vulkans Morne Garou von S. Vincent, dessen Asche auf der 20 Meilen 
östlicher gelegenen Insel Barbados niederfiel. 

Schon die frühesten spanischen Westindienfahrer pflegten auf der Heimkehr unter dem 28. Breite- 
grade jene an den Polargrenzen des Passates [auch an der Erdoberfläche vorwaltenden Westwinde 
(vendavales) aufzusucheii. 

Näheres über die Beobachtungen der oberen Luftströmungen: 

Ostwind in der Höhe am Äquator. Von grösstem Interesse sind die optischen atmo- 
sphärischen Erscheinungen, welche dem Ausbruche des Krakatau in der Sundastrasse zwischen 
Sumatra nnd Java gefolgt sind. Die vulkanische Wolke (Asche, Rauch, Wasserdampf, Bimssteinstaub) 
erreichte am 20. Mai (1883) die Höhe von 11km, am 26. und 27. August (Endkatastrophe) die Höhe 
von 27 — 34 km. Die feinsten Aus Wurfsprodukte wurden von den oberen Luftströmungen fortgeführt 
und erzeugten eigentümliche optische Erscheinungen zunächst rings um den Äquator. Diese Erscheinungen 
umkreisten 1 — 3 mal die Erde im Mittel in Verlauf von 12^2 Tagen, also mit einer Geschwindigkeit 
von 34^2 m pro Sekunde. Die erste Sichtbarkeit der Erscheinung (Maranhäo 31. August) ergiebt 
45 m, Schiffsbeobachtungen 37 m. Die Verbreitung der Hauptmasse der Eruptionsprodukte längs des 
Äquators ergiebt 34m, Siehe Kiessling, Untersuchungen’ über Dämmerungserscheinungen. Ham- 
burg 1888. IV. Geographische Verbreitung der optischen Störung. The Eruption of Krakatoa. 
Royal Soc. London 1888. R. Rüssel, Spread of the Phenomena round the world. pag. 334 und 
Douglas Archibald, pag. 426 etc. 

Die Asche der vulkanischen Ausbrüche auf der Ostkordillere von Ecuador fällt stets auf der 
Westkordillere nieder. Die Rauchsäule des Cotopaxi (0° 34' südl. Br., 5960 m) zieht zunächst mit dem 
NE-Passat, in 6800 m wendet sie sich nach NW und bleibt bis ca. 9 km Höhe in dieser Richtung 
(R. Wagner). 

E. Whymper fand bei seinen Besteigungen des Chimborazo am 4. Januar und 3. Juli 1880 
auf dessen Gipfel (6300 m) stets Wind von NE. Am 3. Juli war er vom Gipfel des Chimborazo 
aus Zeuge einer eben beginnenden Eruption des Cotopaxi. Die Rauchsäule stieg von rund 6000 m noch 
ca. 6000 m senkrecht in die Höhe, bog dort (also in 12 km Höhe), von einem kräftigen E erfasst, nach 
W um und trieb gegen den Stillen Ozean. Sie erreichte in 6 Stunden auch den Chimborazo. Auf 
dem Cotopaxi konstatierte Whymper gleichfalls vorwiegend Ostwind (die Nacht war ruhig), doch 
bemerkt er, dass in Höhen über 6 km auch nördliche und südliche Winde Vorkommen. Interessant 
ist die Beobachtung eines heftigen SW (17. Februar 1880) in 6000 m. (Travels amongst the great 
Andes of the Equator. London 1892. S. 69, S. 323 und S. 146.) Auf dem Kamerun Pik (4075 m, 
40 nördl. Br.) fanden alle Besteiger desselben den Wind stets aus östlicher Richtung Tag und Nacht, 
zuweilen als Oststxirm bezeichnet. 

Die Cirruswolken ziehen zu Paramaribo (5® 44' nördl. Br.) das ganze Jahr hindurch aus E. 
Die Cirrusbeobachtungen, die R. A.bsicromby zur See machte, ergaben eine kräftige Ostströmung 
in der Höhe über dem Äquator. 

Ausserhalb der Äquatorialregion. Cirrusbeobachtungen zu Mukimbungo (Kongostaat) 
ergaben SE ganz vorherrschend, dann auch NE. Beobachtungen auf S. Domingo und Jamaika (l8o 
nördl. Br.) lassen eine mittlere Richtung des Oberwindes E 21° S erkennen. Nach den Wolken- 
beobachtungen von R. Abercromby im Atlantischen Ozean herrscht über dem NE-Passat eine SW- 
Strömung, über dem SE-Passat NW, Die eigenen Beobachtungen und die Zusammenstellungen von 
0. Krümmel ergaben den Zug der Cirruswolken in 12° nördl. Br. aus SE, 15 — 22° südl. Br. S bis SW, 
südlich von 10° nördl. Br. kamen die Cirren zumeist aus E und SE. Südlich vom Äquator war der 
Zug aus NE am häufigsten. Also nördlich von 5° nördl. Br. überwiegend SE, südlich vom Äquator 
überwiegend NE und N. _ 

Auf einer Fahrt von Aden nach Australien, Kap Leuwin, (Februar 1885) fand Abercromby 


Doldrum befindet, die Luft aufstoigt. Es ist daher nicht unnatürlich, dass er scliliesst, die obere Strömung 
über dem Passat sei eine Fortsetzung des entgegengesetzten Passates gegen den Pol hin in den höheren Schichten 
der Atmosphäre. Clement Ley, Symons’ Month. Met. Mag. April 1875. 

Toynbee bemerkt: Oberer Wolkenzug aus SE ist sehr gewöhnlich am südlichen Rande des NE-Passates, 
sowie oberer Wolkenzug aus NE am nöraiicben Rande des SE-Passates. — Über dem afrikanischen SW-Monsun 
ist Wolkenzug aus RE vorherrschend. Physical Geogr. of the Atlantic between 20° N— 10° S' and 10—40° W. 
London 1876. 

1) Acosta, Hifetoria geueral y natnral. Sevilla 1590. Pescbel, Geschiebte der Erdkunde, pag. 4h). 
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Ubei sicht der obeien Luftstiomungen nach den Beobachtungen 


im NE-Passat dieWolken von E ziehend, die höchsten Cm i aus ESE Im N W-Monsun (1 — 10® sudl. 
Bl ) aber ergab sieb 


Sudhehe Breite 

1 

2 

10® 

Doldrum 1-® 

SE-Passat 

Wmd 

NW 

NW 

NW 

S variabel 

SE, E 

Niedrige Wolken 

NE 

NNW 

— 

SE 

S, SE 

Cirri 

E 

E odei ESE 

SE 

_ 


Diesen Befund nennt Ahei ci omby ganz 

neu und ebenso 

ganz anomal 

Wenn im Indischen 


Ozean dei NE-Monsun über den Äquator hinubei gezogen wiid gegen das Doldium (10 — 12® sudl Bi ), 
nimmt der Oberflach enwind normal omc westliche Komponente du, die oheien Strömungen jedoch be- 
halten die veitikale Auteinandoi folge dei nördlichen Hemisphäre (KNE und Kselbst E) 

Im westatlantischen Ozean kieuzt der SE- Passat stets den Äquator und die Kalmen hegen 
unter 5 — 10® noidl Bi , ubei dem SE-Passat ist doi Wind mehi östlich, wie m dei südlichen Hemi- 
spliaie Ubei dem SW-Monsun des Golfs von Guinea (zwisclieii Aquatoi und Doldium) kommen die 
obeien Winde von SE oder E Abeiciomby schliesst daiaus, dass die Passate und Monsune ubei 
den Doldiums zu einei giossen östlichen Stiomung verschmelzen 

Die normale Aufeinanderfolge dci Richtungen nach der Hohe ist, wie Abeiciomby vielfach 
konstatieit und betont, eine scluaubeuloimige Kehlt der Beobachtei auf dei nördlichen Hemisphaie 
dem Winde dem Rucken, so kommen die Wolken immei mehr von rechts, je hoher sie ziehen, z B 
im KB -Passat, Wolken E, Cnren SE, auf dei südlichen Halbkugel kommen die Wolken ebenso 
Imker Hand vom Unteiwmd In den Doldrums gilt diese Regel nicht 

Einige Beohcichtungcn an festen Stationen Zug der Cirrus wölken Tovai Venezuela 
(8 2® IST ) aus W, Hahanah (23 1® K ) W 13® S (im Sommci aber E 26® S) , Tenerilfa (28 3® K ) W 25® S , 
Vordei Indien (zwischen 22^2 und 20® N) W 17® S 

Einige Eifahiungen hei vulkanischen Aushiuelien S Vincent (13® nordl Bi , 1 Mai 
1812), die Asche fiel östlich auf Barbados niedei, trotz konstanten E-Passates Coseginna, Eonseca- 
Bay, Nicaragua (13® nordl Br, 20 Januai 1835), unten winde die Asche IlOO Seemeilen w^eit auf den 
Pazifischen Ozean hinaus getragen bis 7 4-® N 104 8® W, in emei mittleien Schicht nach NW nach 
Chiapa (16 6® N 92 8® W), dann ahei auch nach E nach Tiu^illo (Noidkuste \oii Honduias) und fiel 
am 24 Januar selbst m Jamaika niedei Bei einem clci jüngsten Aushiuche des Mauna Loa (Hawaii) 
stieg die Rauchsäule fast senkrecht bis zu lOOÜOm empoi In dieser Hohe wuide sie \ om oberen 
SW erfasst und tiieb nach NE Die heiahsmkonden Aschenteilchon gerieten ahei unten wicdei m 
den NE- Passat und wurden von diesem nach Hawaii zmuckgotnehen, welches so 14 Tage nach dem 
Ausbruch abermals in Rauch gehüllt wmde '‘) 

Das sind Beweise fui den westlichen Obeiwiiid ubei dem Passat 

Litteiaiui Reiche gute Zusammenstellung hei 0 Kiummel, Geopliysikalisclio Beobacli- 
tiingcn der Planktun-E\pedition Leipzig 1898 S 33 etc , auch G Scho tt, Wissenschatthche Eigebiiisse 
eiiiöi Eoiscliungsieise zui 8ce Pet Mittmlmigon, Erganzungshett 109 1893 8 124 — H llilde- 
biandsson, Bewegung dci Ciiiuswolkeu Met Z 1892 S 206, auch Aicluv dci Si'owarte 1891 
Nr 5 Voi allen vei dienen Hon oiheluiiig die zahlreichen wcitvollen Wolkenbeohaclitungen von 
R Abeiciomby aut nKhierou Seeieisou und Durchkieuzungen doi Linie Natuic Vol 32 8 624 
1885 Vol 33 S 294, 460 188b Vol 34 S 288 1880 Vol 36 S 85 1887 30 May tS8<3 8 110, 

nm die wichtigeren Quaiteil> Jo um h* Met 8oc Vol 14 1888 8 281 und 8cas <indSkies 
London 1888 S 427 — David W Baikei, Uboi Wolkenzug m den ^bopeii Natme Vol 36 
S 197 und Vol 37 S 129 1887 Die neuen intei nationalen Wolkenbeohaclitungen (1896 — 1897) wmden 
noch mehr Autsclilusse liciein 

Von grossem Inloios&o für die Koiinlins dei atinospliaii&clicn Zirkulation 
smd auch noch die Beobachtniigon auf sehr hohen Bergen im Gebiete dos 

NE-Passates, auf dem Mauna Koa und Mauna Loa, Hawaii, und auf dem Pic von 
Teneriffa, wo Leopold von Buch zucist die hoiizontalcn und vertikalen jahres- 
zeitlichen Verschiebungen der untcieu und obeien Luftstiomungen der TVopen ei- 
kannt und m klassischer Weise beschrieben hat 

Auf dem Mauna Kca und Mauna Loa, 4170m, 19^2^ noidl Bi , hndet man 
Ul Hohen von 3000 m, ja selbst schon m 2500 ra, den Passat nicht mehr, wie 
stieng er auch unten wehen mag In 3600 — 3900 m lieirscht eine Strömung von 
entgegengesetzter Kichtung Dies zeigt auch der Zug clei Wolken. Die 
Passatwolken welche tiefer hangen, ziehen nach S'W, die hoheion Stratus- und 
Ginuswolken ziehen in entgegengesetzte! Richtung Besonders mteiessant sind die 
datauf bezüglichen Beobachtungen und Bemeikungen von Dutton, bei cinci 


G-eograi>liisclie Zeitsthnft VI S 40 

2) Der Passat erzeugt au clei Luvseite aller koken Iiisolii eine fast kestandige Wolkonsckickt in eiuei 
nach Breite und Jahios-äeit weoksolnden Hoke 
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Besteigung des Mauna Loa, wo er ebenfalls einen heftigen Westwind gefunden 
hatte. 

„Höchst merkwürdig und belehrend“, sagt Leop. v. Buch in seiner Beschreibung des Klimas 
äer Kanarischen Inseln „ist die Art, wie der HE-Passat gegen den Winter hin von den SW-Winden 
verdrängt wird. Nicht im Süden sind diese zuerst und gehen nach Norden hinauf, sondern an den 
portugisischen Küsten früher als auf Teneriffa und den Kanaren und auf gleiche Weise wie von Norden 
her, kommen diese Winde von oben herab. In diesen oberen Regionen waren sie schon immer, 
selbst während des Sommers, selbst während der NE-Passat an der Meeresfläche mit grösster Heftig- 
keit wehte. Kaum findet man einen Bericht von einer Reise zum Gipfel des Pic, welcher nicht des 
heftigen Westwindes erwähnte, welchen man oben gefunden. Der Pic von Teneriffa liegt unter 
28^18' nördl. Br. und erhebt sich zu 3720m. Humboldt bestieg den Pic am 21. Juni (Hochsommer!), 
der wütende Westwind erlaubte kaum auf den Füssen zu stehen. — Diese Winde kommen an den 
Bergen aus der Höhe der Atmosphäre langsam herab. Man sieht es deutlich an den Wolken, welche 
seit Oktober die Spitze des Pic von Süden her einhüllen, sie erscheinen immer tiefer, endlich lagern 
sie sich auf dem 2000 m hohen Kamm des Gebirges zwischen Orotava und der südlichen Küste. Vielleicht 
vergeht dann doch eine Woche, vielleicht mehr, ehe sie an der Meeresküste empfunden werden. 
Dann bleiben sie Monate lang herrschend und der Pic bedeckt sich mit Schnee. Soll man nun nicht 
glauben, dass der Westwind, den man auf der Sommerfahrt von Teneriffa nach England in der Nähe 
und in der Höhe der Azorischen Inseln (38^ nördl. Br.) aufsucht und ihn auch dort gewöhnlich findet, 
eben auch, wie der Westwind auf dem Pic, der obere Äquatorialstrom sei, der schon hier sich bis 
auf die Meeresfläche herabsenkt?“ 

Aus dem Vorstehenden ergiebt sich, dass wir im allgemeinen über die verti- 
kale und horizontale Lnftzirkulation in den Tropenzonen schon vollkommen klar 
sehen. Die Luft fliesst von der Äqnatorialzone zu beiden Seiten in der Höhe 
gegen die Pole hin ab, sie steigt also in dem Doldrum langsam auf, was auch die 
entsprechende Eegenzone bezeugt. An der Grenze der Tropen, in den windstillen 
Zonen hohen Luftdruckes der Rossbreiteu, kommt wieder Luft von oben an die 
Erdoberfläche herab, daher auch die Trockenheit und der heitere Himmel dieser 
Gürtel und fliesst unten als Passat wieder gegen den Äquator hin, während ander- 
seits von den gleichen Gürteln die Westwinde der aussertropischen Zonen ihren 
Ursprung nehmen. Die Richtung aller dieser Luftströmungen wird durch die 
Gesetze der Ablenkungskraft der Erdrotation vollkommen erklärt. Für die Ent- 
stehung der Kalmenzone und die über derselben herrschenden Ostwinde wird in 
den theoretischen Erörterungen über die Zirkulation der Atmosphäre eine Erklä- 
rung gesucht werden müssen. 

B. Die oberen Luftströmungen in den aussertropischen Breiten, in 
den Gebieten der Westwinde. Diese oberen Luftströmungen lassen sieb zum 
Teil aus den Beobachtungen auf Berggipfeln, zum anderen grösseren Teil aus Be- 
obachtungen des Wolkenzuges beurteilen. Letztere reichen natürlich zu viel 
grösseren Höhen hinauf und sind nicht auf wenige Örtlichkeiten beschränkt. Die 

q Mot. Z. 1895. S. 1 etc.: ,,Die untere Basis der Passatwolken variiert in Höhen, zwiselion 600m und 
1200 m, während die obere selten über 2400 m reicbit. Von dem oberen Dom des Mauna Loa blicken wir darauf 
hinab aus Regionen, die im Sommer fast ständig klar und von wunderbarer Reinheit sind. Die Tliatsaehe, dass 
der Passatwind auf keinem der hohen Berge der Inseln oberhalb 2500 m fühlbar wird, machte einen tiefen Ein- 
druck auf mich. Der obere Teil dieser Berge (Mauna Loa und Mauna Kea) ragt in eine Region fast beständiger 
Windstille, bis auf die obersten 6— 700m, wo ein leichter Wind von (dem Passat) entgegengesetzter Richtung 
herrscht. Die Stürme, die zuweilen auf diesen Gipfeln herrschen, scheinen von SW oder NW zu kommen und 
sind unabhängig vom Passat. Es ist sehr hemerkenswert , dass eine so kriiftige Luftströmung wie der Passat, 
die über so weite Regionen sieh erstreckt, anf eine so geringe vertikale Mächtigkeit beschränkt bleibt.“ 

Die Vereinigte Staaten -Expedition unter Wilkes (1838 — 1842), welche im Dezember’ auf dem Mauna 
Loa war, traf in 3000 m eine Schneedecke und Sehneefall hei SW. Während eines Aufenthaltes von 2 Wochen 
gab es bei Nacht immer heftigen Westvrind bei klarem Himmel. Bei Tag hörte der Wind auf, die Wolkendecke 
hob sich bis 2400 m. Die Luft war sehr trocken, der Taupunkt oft nicht zu erreichen, die Temperatur stieg 
hei Tag auf 8— 9° C. und sank bei Nacht auf —7 bis — 8». Auch auf dem Mauna Kea traf man (Mitte Jannar) 
heftigen SW-Wind. 

2) v. Buch, Physikalische Beschreibung der Kanarischen Inseln. Berlin 1825. S. 08. 
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Windbeobachtungen auf Berggipfeln haben dagegen auch einen Vorteil, sie sind 
kontinuierlich und nicht von den ’Witteiungsveihaltmssen abhängig, wie dies bei 
den Wolkenbeobachtungen der Fall ist, die zu Zeiten ganz klaren Wetters und 
ganz bedeckten Himmels fehlen 

Die Windbeobachtungen und Windregistrieiungen auf einigen Berggipfeln dei 
gemässigten Zone eigehen eine bedeutende Zunahme der Westwinde mit der Hohe 
Die östlichen Eichtungen werden über 2000 m im allgemeinen schon ziemlich 
selten Dies zeigt folgender Vergleich Unter Ostwinden sind die Eichtungen NE, 
E, SE, unter Westwinden die Eichtungen SW, W, NW zusammengefasst 



Häufigkeit clei West- und Ost winde in Prozenten. 
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Zu Paris m 20m ist die mittlere Windrichtung fast genau W, auf dem Eiffel- 
turm (300 m) WNW 


Auf den beiden höchsten der obigen Beiggipfel ist die Windiichtung im 
Winter nördlicher als im Sommei 

Sonnhhck Wmtei W420N23Pioz Sommei W 18» N 29 Pioz 

Pikes Peak „ W 22® N 53 Pioz „ W 9° S 32 Proz 

Die Beobachtungen auf den Berggipfeln geben demnach ein starkes Vor- 
bei rschen der Westwinde mit zunehmender Hohe, mit einer allerdings kleinen aoua- 
torwarts gerichteten Komponente 

Die ausserordentlich fleissigen und verdienstlichen Beobachtungen des Wolken- 
zuges über Berlin von S Vettin stehen damit im Einklang 


Mittlere Windiichtungen über Berlin. 
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Wahrend unten an der Eidoherfläche der Wind eine Komponente gegen den 
Pol hin hat, herrscht in den mittleren Schichten zwischen 2 und 4 km eine Wnid- 

1) Diesem Umstancle muss stets Eechnung getragen werden S Met Z 1896 B XXXI S 249 

2) Die obgen Eesultate bezielien sick bloss auf die Häufiglceit der Winde Es liat abei namontheli 
Pernter gezeigt, dass aucli die Windwege sehr nalie gleiclie Eesultate geben Die Wmdverbältnisse auf dem 
Sonn^blick Denksclinften der Wiener Akad B LVIII 1891 S 222 ete Daselbst findet man aueb für Obir, 
PiC du Midi, Puy de Döme die mittleren Windiicbtungen naeb den Jahreszeiten 

8) Bei der Eruption des Ätna am 19 Juh 1892 stieg eine gigantische Rauchsäule bis zu einei Hohe von 
5000 m Uber den Öipfelkratei empor (also über 8 km) und wurde dort von dem Wind nach SE getragen in Form 
einer langen dunklen Wolke, welche clie Sonne verdunkelte — Im Anschluss mag der Aschenregen erwähnt werden, 
dei am 29 und 30 März 1875 in Norwegen und Schweden fiel Er stammte von dem Ausbiuch eines Vulkans 
im östlichen Island (650 2' nöidl Br , 16° 40' westl v Gr , 1200 m rund) Der Aschenregen fiel an der Ostkuste 
Islands um 7ha, an der Küste von Norwegen um 10h abends; um 4h morgens erreichte er in gleicher Breite 
die Ostkuste Schwedens, um 9V2ha Stockholm im Süden davon Mittlere Geschwindigkeit über dem Atlantischen 
Ozean 24 m pro Sekunde, über dem Lande bloss 14m (H Mohn) 

Met Z B XXI 1886 S 333 etc 
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richtung mit einer allerdings geringen äquatorwärts gerichteten Komponente. In 
der Cirrusregion aber ist die Windrichtung wieder mehr WSW und nähert sich 
jener an der Erdoberfläche. 

Die von Hildebrands son gesammelten Beobachtungen über den Zug der Cirruswolken er- 
geben, dass über dem westlichen Europa die mittlere Zugrichtung derselben aus WNW ist, etwas 
nördlicher im Winter und etwas südlicher im Sommer. Im Süden ist die Richtung mehr rein West. 
Die Beobachtungen aus China gaben auch dort westlichen Zug der Cirruswolken (Zikawei W 5^ S), 
jene zu Blue Hill bei Boston rein West. 

Ekholm findet für Prag (Sommer) Unterwind (W 6° N) 39 Proz., untere Wolken (W 2°N) 
64 Proz., Cirrus (W 2° S) 64 Proz. Spitzbergen (78.5» N.) Frühling und Sommer, Cirrus (W 5® S). 
Südliche Hemisphäre: Melbourne (37.8o S), Beobachtungen von Heumayer, Unterwind (S 36o W) 
12 Proz., untere Wolken (W 14° S), obere Wolken (W 8o H). Südgeorgien. (54^2° S.), Jahr, ünter- 
wind (W 8° H) 41 Proz., untere Wolken (W 1° S) 77 Proz., Cirrus (W 1° S) 68 Proz. 

Das Ergebnis ist, dass in beiden Hemisphären in den aussertropischen Breiten 
die Kichtungen der unteren und oberen Luftströmungen in keinem Gegensatz 
stehen, wie dies in den Tropen der Fall ist, sondern dass die ganze Atmosphäre, 
so weit wir von ihren Bewegungen bis zu den grössten Höhen noch Kunde er- 
halten, im wesentlichen von West nach Ost zirkuliert. Doch scheint ein Unter- 
schied zwischen der Bewegungsrichtung der verschiedenen Schichten darin zu be- 
stehen, dass die untersten an der Erdoberfläche im allgemeinen (in der südl. Hemi- 
sphäre überhaupt) eine mehr oder minder starke polwärts gerichtete Komponente 
haben, ebenso wie die höchsten in der Cirrusregion oberhalb 7 km. Dagegen 
scheint es, dass eine mittlere Schicht unterhalb 7 km eine, wenn auch geringe 
äquatorwärts gerichtete Komponente besitzt. Dieses letztere Resultat ist allerdings 
in seiner Allgemeinheit das jetzt noch am wenigsten sicher festgestellte. 

Fassen wir alle angeführten Beobachtungsergebnisse über die Richtung der 
Bewegungen der Atmosphäre in den unteren, mittleren und oberen Schichten zu- 
sammen, so erhalten wir folgendes Schema: 

Übersicht über die Luftströmungen in verschiedenen Höhen. 

Breite 60^ 30 ^ 10 ^ Äqu. 10« 30» 60® 


Erdoberfläche 

WSW 

NE 

ENE 

ESE 

SE 

WNW 

Mittlere Schichten 

WNW 

SW 

E 

E 

NW 

WSW 

Oberste Schichten 

WSW 

WSW 

ESE 

ENE 

WNW 1 

WNW 


Mittlere Schichten etwa 3 — 8 oder 10 km, oberste Schichten über 10 km. 


II. Über die Theorie der Luftzirkulation zwischen Iquator und Pol. 

1. Historisches. Der erste, der die Ursache des Zufliessens der Luft von beiden 
Seiten gegen den Äquator hin, also das Motiv der Passatwinde erkannt hat, war Hai ley. 
In einer schon oben zitierten Abhandlung aus dem Jahre 1686 bezeichnete er die 
stärkste Erwärmung der Luft am Äquator als die Ursache der Passate. Die er- 
hitzte Luft dehnt sich aus, fliesst oben gegen Zonen geringerer Erwärmung ab, 
während der verminderte Luftdruck an der Basis der aufsteigenden Luftbewegung 
einen Zufluss der Luft an der Erdoberfläche von kälteren Gegenden her in Gang 
setzt. Die Richtung dieser Zuflüsse von Ost nach West erklärte er dadurch, dass 
das Maximum der Erwärmung in dieser Richtung täglich um die Erde wandert 
und so stets diese Zuflüsse, die Passate, hinter sich herziehe. Dass dieses Argu- 
ment nicht stichhaltig ist, ergiebt sich aus einfachen Überlegungen.^) Eine Er- 
klärung der vorherrschenden Westwinde versuchte Hai ley nicht. 

Halleys Erklärung würde (nebenbei bemerkt) auch anwendbar sein, im Palle die Erde Stillstände und 
die Sonne selbst von Ost nach West um sie rotieren würde. 

Hann, Lebrb. d. Meteorologie. BO 
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Uber die Theoiie dei Liiftziikiilation zwischen A^qnatoi und Pol 

Beide Erscheinungen, die Ostwinde der Tropen, sowie die Westwinde der 
aussertropisehen Breiten fanden dagegen ihre volle zutreffende Eiklarung durch 
Hadlev In seiner Abhandlung „Concernmg the Theoiy of the General Trade- 
Wmds‘^ 0 führte er nicht bloss die Richtung der Passate, sondern auch jene der 
vorherrschenden Winde der höheren Breiten darauf zuiuck, dass jene hinter der 
Rotationsgeschwmdigkeit der Breitenkreise, denen sie zustiomen, Zurückbleiben,^ diese 
aber vorauseilen, weil sie aus mediigeren Breiten eine höhere Rotationsgeschwindig- 
keit mitbringen Inwieweit das Hadleysche Prinzip unvollständig ist, wuide 
schon früher eiortert (S 422), bemerkenwert ist aber, dass Hadley mit „Gencial 
Trade- Winds“ nicht bloss die Passate, sondern auch die vorbei rschenden Westwinde 
dei höheren Breiten bezeichnete. In letzteren ei kannte er schon die oberhalb des 
Äquators abgeflossenen Luftmassen, die, abgekuhlt und schwerer geworden, wieder 
zur Erdoberfläche herabsinken, um dann neuerdings m die Zirkulation einzutieten 
Die grossere Rotationsgeschwindigkeit, die sie dabei mitbringen, verwandelt sie in 
Westwinde Dass die Passate (sowie die Westwinde) nicht jene grossen Geschwin- 
digkeiten erlangen, welche dei Differenz der Rotationsgeschwiudigkeit der Breite- 
kieise entspricht, aus welchen sie ankommen, fand er in dei Wiikuiig dei Reibung 
der Luft an der Erdoberfläche begründet, welche stets thatig ist, jene Diffeienz 
zu vermindern 

So hat Hadley in den allgemeinsten Zugen eine Theorie der atmosphärischen 
Konvektionsstromungen zwischen Äquator und Pol aufgestellt, welche bis über die 
zweite Hälfte des 19 Jahrhunderts hinaus im wesentlichen unveiandert in Geltung 
geblieben ist 

Maury stellte 1856 m seiner Physical Geography of the Sea ein Schema 
des Kreislaufes der Luft zwischen Pol und Äquator auf, welches einfach scheint, 
aber weder den Beobachtungen entspricht, noch einer theoretischen Begründung 
fähig ist 

Im Jahre 1856 stellte Wm Ferrel eine neue Theoiie dei atmosplihnschen 
Zirkulation auf, welche er spater vervollständigte und auf eine streng mathematisch- 
physikalische Basis stellte Per reis Theorie in ihrei spateren Darstellung muss 
nach dem gegenwärtigen Standpunkt unserer Kenntnisse als die sowohl den Be- 
obachtungsergebnissen als auch den tlieoietischen Anforderungen im allgemeinen 
am besten entspi echende Theorie bezeichnet werden Sie ist aber zuerst an Orten 


1) Hadley, PUil Trans Vol 39 April — June 1735 

2) Bei Hadley ist auek schon der Satz zu finden, dass die Ostwinde der Tropen durch Westwinde in 
anderen Teilen der Eide homponsiert werden müssten, wenn nicht ein© Änderung der Kotationsgeschwindigkoit 
hervorgerufeu werden soll 

»J halten ist später, atei uiublidngig von Hadley, zu einer älmlieken Erhläiung der Passate gekommen 
in den ,,Meteorological Observations and Essays‘^ die zuerst 1793 erschienen sind Ebenso hat Kant, ohne Kennt- 
nis vonHadleys Theorie, die Entstehung und Richtung der Passate und der vorherrschenden Wmdo der 
höheren Breiten wie dieser erklärt Anineikungen zur Erläuterung der Theorie der Winde 1756 S darUboi 
M Sehneidemuhl, Kant und die moderne Theorie der Winde „Das Ausland “ 03 Jahrgang Nr 34 Stutt- 
gart, und Naturwissenschaftliche Wochenschrift (Potoniö) V Nr 42 Okt 1890 

Die Luftmassen zirkulieren nach Manry von einem Pol zum andern um die ganze Erde herum, an 
den Wendekreisen und am Aq^uator durchkreuzen sich die Stionaungen Ein Phantasiegobilde , welches sich 
aber längere Zeit namentlich in nautischen Handbüchern erhalten hat (s Anmerkung 3 S 460) Der in der Hobe 
vom Äquator hexkommeude SE-Passat steigt auf der nördlichen Hemisphäre jenseits des Wendekreises zur Erd- 
oherfläehe herab und fliesst nun dem Pole zu Doit steigt die Luft in einem Wirbel auf, fi,ies8t in der Hohe bis 
zuin Wendekreis, senkt sich dort wieder an die Eidoherfläche heiah und tritt als NB-Passat auf Am Äquator 
steigt sie in die Höhe, fliesst als oberer Passat südwärts , kommt jenseits des südlichen Wendekreises wieder 
/nr Erde herab, und fliesst als NW zum Südpol Dort steigt sie in einem Wirbel auf, fliesst über dem unteren 
NW zum Wendekreis zurück, wo sie als SE-Passat dem Äquator zustromt 
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und in einer Form publiziert worden, welche ihrer Verbreitung und Anerkennung 
sehr hinderlich war. Die mathematische Einkleidung, in welcher sie erschien, war 
den meisten wenig verständlich, und erschien anderen wegen ihrer so wenig elegan- 
ten Form gleichfalls nicht einladend.^) 

James Thomson hat ohne Kenntnis der Arbeiten von Perrel eine ganz 
ähnliche Theorie der atmosphärischen Zirkulation aufgestellt (aber ohne, die von 
den Polen an der Erdoberfläche abfliessenden Winde). Eine mathematische Be- 
gründung seiner Theorie hat Thomson nicht versucht, so dass Perrel als der 
Begründer der modernen Theorie der allgemeinen Luftströmungen bezeichnet 
werden muss.^) 

2. Übersicht über den gegenwärtigen Stand der Theorie der Luft- 
strömungen zwischen Äquator und Pol. Bie allgemeinen Bewegungen der 
Atmosphäre sind Konvektionsströmungen zwischen dem Äquator und den beiden Polen. 
Ihre Entstehung erfolgt in analoger Weise, wie dies S. 412/413, Fig. 35 u. 36 er- 
läutert worden ist. Am Äquator, eigentlich unter jenem Breitekreise, unter welchem 
die mittlere Temperatur der ganzen Luftmasse am höchsten ist, werden 
die Flächen gleichen Druckes in der Höhe am stärksten gehoben und es entsteht 
von da nach beiden Seiten gegen die Pole hin (welche jedenfalls im allgemeinen 
und im Durchschnitt die kältesten Teile der Erdoberfläche sind) ein Gefalle der 
Flächen gleichen Druckes, welches in gleichen Abständen von der Erdoberfläche 
(in gleicher Höhe) als ein Überdruck auftritt, der gegen die Pole hin gerichtet ist. 

Diese wirksamen Druckdifferenzen in gleichem Niveau hängen dem Masse 
nach, und das muss betont werden, nicht direkt von den Temperaturunterschieden 
an der Erdoberfläche ab, sondern von der mittleren Temperatur der ganzen Luft- 
masse. Diese letztere ist durchaus nicht immer der beobachteten Temperatur an der 
Erdoberfläche genau proportional, sondern wird auch von dem Masse der Wärmeab- 
nahme mit der Höhe und von dem Wasserdampfgehalte der Luft bestimmt Die Zu- 
nahme des W asserd ampfgehaltes der Luft wirkt in gleichem Sinne, wie eine Tem- 
peraturzunahme, weil der Wasserdampf spezifisch leichter ist als die Luft, die er 
verdrängt. Doch wird dieser Einfluss gerne überschätzt, und da eine Temperatur- 
zunahme der Luft zumeist auch eine Zunahme ihres Wasserdampfgehaltes bedeutet, 
kann man im allgemeinen kurz die Hebung der Flächen gleichen Druckes in der 
Höhe der Zunahme der mittleren Temperatur proportional annehmen. ^) 

q Ferrel, The Winds and the Currents of the Ocean, Nasliville Journal of Medicine and Surg^ery. Oet. 
nnd Novbr. 1856. — The motions of flnids and solids etc. New-Tork 1860 (s. früher). — Recent Advances in 
Meteorology. Washington 1886. Report Chief 'Signal Officer 1885. Part. 2. — Populär Treatise on the Winds. 
Now-York 1889. 

Die älteren Abhandlungen von Perrel sind wieder ahgedrnekt und vonPrank Wal do mit Noten versehen 
in den: Professional Papers of the Signal Service. No. VIII. Washington 1882. Dann No. XII. Populär Essays 
on the movements of the Atmusphere. Washington 1882. Letztere enthfdt die klarste und einfachste, allgemein 
verständliche Darstellung der Ideen Perreis (auch im American Journal of Science 1861) Meteorological Rese- 
arches. Part I. On the Mechanics and the general motions of the Atmosphere. TJ. S. Coast Survey. Washing- 
ton 1877). Chart VII enthält für eine homogene Oberfläche der Erde die oben erwähnten ausfliossenden Polar- 
winde nicht, sondern Kalmen an deren Stelle. 

2j J. Thomson, ,, Grand Currents of Atmospherie Circulation.“ British Association. Meeting. 1857. 
pag. 38. A.usführlieher dargelegt: Bakerian Lecture. Phil. Trans. R. Soc. London. Vol 183. 1892. pag. 653. 
Mit historischer Einleitung, die hier auch benutzt worden ist. 

3) Auch JohnHerschel hat in seiner Meteorologie (S. 54) den Einfluss des Wassordampfes in dieser 
Hinsicht überschätzt. Das spezifische Gewicht feuchter Luft ist der Grösse l-i-^(e;b) proportional, wo 
ß = 0.378, e Dampfdruck, h Luftdruck bedeutet. Ist t die Temperatur der feuchten Luft, V die einer trockenen 
Luft, welche das gleiche spezifische Gewicht haben soll, so muss (1 H- cct‘) = (1 -j- at)(l •+• ß[e ' b]) sein, woraua 
sich t‘ — t = 103 (6 : 1)) ergielt. 
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Uliei die Tlieonc dei Luftzirkulation zwisclien Aquatoi und Pol 


Die Andeiungen der mittleren Temperatur (und des Wasserdampfgehaltes) 
der ganzen Luftsäule über einem Breitegrad bleiben natürlich hmtei den Ände- 
rungen der Temperatm an dei Erdoberfläche erheblich zuiiick und daraus folgt, 
dass abgesehen von anderen Einflüssen schon aus diesem Grunde dei Gürtel hochstei 
mittlerer Temperatm und niediigsten Barometerstandes im Meeresniveau bei weitem 
nicht so grossen Schwankungen um die Mittellage unterliegt als die Zonen “«“stei 
Tempeiatur an dei Eidoberflache selbst Das ist einer der Grunde, weshalb die 
Kalmenzone niclit mit dei Deklination der Sonne zwischen den Wendekreisen hin 
und her pendelt 

Yon den wirklich bestehenden Druckunterschieden in gleichem Niveau (Ab- 
stand von der Erdoberfläche) unter verschiedenen Breiten unter ziemlich gleichen 
Meiidianen geben folgende Beispiele eine bestimmtere Vorstellung. 

Hohe 4000 m (Januai) 6000 m (Januai) 4000 m (Maiz 1898) 

Antoua (Aquatoi) 475 mm Chimborazo^) 370 mm Kamel un Pik (4» ST ) 475 mm 

Pikes Peak (38° N ) 462 „ Pikes Peak 353 „ Sonnblick (47 N ) 457 „ 

Differenz 13 ” ” 


Die Flacbe gleieheu Druckes fallt demnach vom Äquator zum 47 Grad 
Nordbreite um ca 300 m im Niveau von 4 km und wabrsclieinlicli um 470 m im 
Niveau von 6 km Wurden die Luftmassen vom Aqnatoi auf diesem. Gefalle zum 
47 Breitegrad ohne Eeibung hinabgleiten können, oder, was dasselbe, die der Di uck- 
differenz von 18 resp 22 mm entsprechende Beschleunigung annehmen, so wurden 
sie eine meridionale Geschwindigkeit von 78 resp 95 5 m pro Sekunde (gegen 
den Pol hin) erreichen 

Gleichzeitig aber wurden sie mit Eucksicht auf den 1 lachensatz (Annäherung 
an die Eotaüonsachse) unter 47« Breite eine westosthche Komponente von 365 m 
erlangen (s S 422) und deshalb fast als reine Westwinde den Pol umki eisen (W 12 N 
und W 15«N, Eesultante 370 und 380m rund) Wenn auch in Wirklichkeit so 
grosse Geschwindigkeiten nicht eri eicht werden können“), so gieht doch dieses Bei- 
spiel eine bestmimtere Vorstellung von der Wiikung der Hebung der Elkchen 
gleichen Druckes durch die Warme am Äquatoi *) auf die Grosse und Eichtnng 
der Bewegungen in den hohen Schichten der Atmosphäre und leitet so hinüber 
zu den wichtigen Folgerungen, die Perrel daraus gezogen bat 

Das Gefalle der Flachen gleichen Druckes vom Aquatoi gegen den Pol hm 
ist aber in jener Hemisphaie, welche Sommer hat, ein viel kleineres, als das, welches 


NeliniGn wir eme Luftsiiule in don Tropen von 2000 in Hohe, setzen deien mittleren Damptdiiick (E = 30 
unten, e = 9 9 m oben) = 15 mm und den mittleren Luftdruck = 680 mm, so wird t' — t = 2 d« kaum Somit 
ist die ganze Wasserdampfmenge einer 2000 m koken mit Wasseidampf gegiittigten Luttsäulo unter den Tropen 
nur äcLUivalent einer Zunahme der mittleien Temperatur um 2 3» Der Wasaerdampfgekalt der Luft spielt erst 
eine grosse Rolle, wenn er zur Kondensation kommt 

1) Ed Wkymper beobaektete auf dom Gipfel des Chimborazo am 4 Januar 1880 J55 Imin, 3 Juli 
357 1 mm bei 0 ° mit Sckwerekorrektion, Temperatur ~7 8, Chimborazo 6300 in, Station am Antisana 4090 m Luft- 
druck un Meeresniveau mit Schwerekorrektion 758 mm — Kamerun Pik, März 1898, 471 2 m 4071 m bei 10 8 C 
Natürlich, sind dies einzelne Beobachtungen und die Laten deshalb nicht sichoiei als aus mittleren Barometei- 
ständen und Temperaturen im Meeresniveau berechnete Werte Vom Antisana und Pikes Peak liegen aber wirk- 
liche Mittelwerte vor 

3) k ist gleich 10 515 X (7G0 b) x (T To) x und v = KBgh Eingesetzt wurde h = 307 und 4G6 m 

auch mit Eueksicht auf die Temperatur 

S) Wir wissen dies bestimmt, weil sich selbe in der Luftdiuokverteiluiig an der Erdoberfläche verraten 
müssten (s spater) 

*) Die thatsächlichen Druckunterschiede, also die oben angeführten, sind aber nicht bloss eine Polge dieses 
Umstandes allem, sondern auch der dadurch angeregten Beweguiigszustände der Atmosphäre Die Berechnung 
der rem thermisch entstehenden Druckdifferenzen in gewissen Niveaus tolgt spätei im Anhang 
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im Winter derselben sich einstellt. Wir erhalten z. B. genähert für den Juli der 
nördlichen Hemisphäre (in welcher die Abschwächung am grössten ist, wegen deren 
hohen Sommerwärme) im Meridian Kamerun Pik — Sonnblick im Niveau von 
4000m (Juli): 

Kamerun Pik^) 475 mm Sonnblick 469*6 mm Differenz 5*4 mm. 

Das Druckgefälle ist also mehr als 3 mal kleiner als im Winter, die Senkung 
der Fläche gleichen Druckes von 4® bis 47^ nördl. Br. ist jetzt nur 90 m. Die 
Luftzirkulation zwischen Äqua.tor und Pol ist also viel weniger kräftig. 

Supan, Sprung und Teisserenc de Bort haben mittlere Barometerstände 
unter verschiedenen Breiten in verschiedenen Höhen über der Erdoberfläche be- 
rechnet, natürlich unter gewissen Annahmen über die Wärmeabnahme mit der 
Höhe. Die Eesultate dürften für den nächsten Zweck, eine allgemeine Vorstellung 
über das Gefälle der Flächen gleichen Druckes in der Höhe zu vermitteln, hin- 
reichend genau sein.^) Teisserenc de Bort ist noch weiter gegangen. 

Er hat Isobarenkarten des Januar für die Höhen 1467 (Puy de Dome), 2859 
(Pic du Midi) und 4000 m entworfen, für letztere Höhe auch Isobaren des Juli, 
auf Grundlage der Isobarenkarten des Meeresniveaus mit Rücksicht auf die wahr- 
scheinliche mittlere Temperatur der Luft bis zu diesen Höhen.^) Diese Kärtchen 
mit den beobachteten Windrichtungen im Niveau der Cirruswolken (nach Hilde- 
brandsson), also in Höhen über 7 km, sind hier reproduziert worden in Fig. 50 
und Fig. 51. 

Die folgende kleine Tabelle enthält zunächst die von Sprung berechneten 
mittleren Barometerstände im Niveau von 2 und 4 km, sowie jene an der Erd- 
oberfläche nach Ferrel.^) 


Luftdruckmittel, nördliche Hemisphäre. 



80 

70 

60 

50 

40 

30 

20 

10 

Meeresniveau 

760.5 

758.6 

758.7 

760.7 

762.0 

761.7 

759.2 

757.95) 

2000 m 

582.0 

583.6 

587.6 

593.0 

598.0 

600.9 

600.9 

600.9 

4000 m 

445.2 

446.6 

451.9 

457.0 

463.6 

468.3 

469.9 

470.7 



Luftdruckmittel, 

südliche 

Hemisphäre. 




Äqu. 

10 

20 

30 

40 

50 

60 

70 

Meeresniveau 

758.0 

759.1 

761.7 

763.5 

760.5 

753.2 

743.4 

738.0* 

2000 m 

601.1 

601.6 

602.7 

602.2 

597.1 

588.0 

577.0 

569.9* 

4000 m 

471.0 

4711 

471.1 

469.3 

463.1 

453.7 

443.9 

437.2* 


An der Erdoberfläche ist die Luftdruckverteilung in der nördlichen Hemi- 
sphäre ziemlich kompliziert, in der südlichen einfacher, soweit wir selbe kennen. 

Der Luftdruck steigt uuten um 3.3 mm vom März zum Juli, aber die Temperatur sinkt um 2.8°, die 
Recbnung giebt, dass deslialb der Luftdruck in 4000 m gleieh.blei'ben dürfte. 

2) Supan, Statistik der unteren Luftströmungen. Leipzig 1881. S. 16 und Eig. 1. Sprung, Lelirbneli 
der Meteorologie. S. 193 und Fig. 37. 

3) Syntkese de la Eepartition des Pressions ä la Surface du Globe. Annales 1887. Tome t, und Beport 
on tbe Present State of our Knowledge respecting tke general Circulation of tlie Atmosphäre. Met. Congress 
Chicago. Angnst 1893. London, Stanford. 

Teisserenc de Bort hat unter der Annahme einer gleichförmigen Wärmeahnahme mit der Höhe von 
1° pro 180 m (0.56° pro 100 m) folgende mittlere Barometerstände für die Breitekreise der nördlichen Hemisphäre 
berechnet, die in niedrigen Breiten den Beobachtungen etwas näher kommen dürften, als die von Sprung. 

Nördliche Halbkugel. Mittlere Barometerstände in 4000 m. 400 mm -1— 

Äqu. 5 10 15 20 25 30 35 40 45 50 55 60 65 

74.0 73.4 72.6 72.4 71.4 70.4 68.0 04.6 59.5 53.5 48.0 42.5 35.7 30.7 

Sur le mode de formation des types dMsobares. Annales. Annee 1888. I. Memoires. 

-'»j Am Meeresniveau Minimum 65° N 758.2, Maximum 35° N 762.4, Minimum 10° N 757.9. 
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TJbei die Theoiie dei Luftziilailation zwischen Aqiiatoi und Pol 

Eig 50 



LulidmckverteilTing im Januar m 4000 m Hohe 
Fig 61 



Luftdruckverteilnng im Juli in 4000 m Hohe 

Isobaren in 4000 m Seehöhe nach Teisseienc de Bort und Eiohtung des Zuges dei Cirrus wollcen 

nach H Hildebrandason 
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Schon in 2000 na Höhe verschwinden die subtropischen Barometermaxima im Mittel 
des Jahres fast ganz (nicht aber in den extremen Monaten, siehe Karte von 
Teisserenc); in 4000 m ist das Druckgefälle von 10® südl. Br. ohne Unterbrechung 
nach den beiden Polen hin gerichtet. Auch in den extremen Monaten bleibt das Ge- 
fälle in meridionaler Richtung einfach, nur in der Richtung der Breitegrade bleiben 
noch Unterschiede selbst in 4 km Höhe bestehen und zwar liegen die Zentren 
höchsten Druckes über den Ozeanen der ti'opischen und subtropischen Breiten. 

Für 8 km Höhe über dem Nordatlantischen Ozean findet Supan folgendes 
Druckgefälle im Januar: 

Breite Äqu, 30 60 80 Differenz Entsprechendes G-efälle 

Druck in 8 km Höhe 282 275 251 232 50 mm 1360 m 

Das Gefälle der Flächen gleichen Druckes in 8 km Höhe beträgt demnach 
ca. 1360m vom Äquator bis 80® (über dem Atlantischen Ozean), was eine meri- 
dionale Endgeschwindigkeit von über 164 m geben würde. 

Den Einfluss der Kontinente mag man nach folgenden von Supan berech- 
neten Zahlen beurteilen: 

Mittlerer Luftdruck unter 60® nördl. Br. in verschiedenen Höhen im Januar. 


Flöhe in km 

0 

2 

4 

6 

8 

Atlantischer Ozean 

744 

576 

441 

334 

251 

Ostsibirien 

778 

584 

439 

326 

240 

Ozean — Land 

—34 

—8 

4-2 

4-8 

" 4-11 


Da wir die thatsächliche Wärmeabnahme mit der Hohe namentlich in so ex- 
tremen Fällen, wie über Ostsibirien, nicht kennen, sind diese Rechnungsresultate 
nur mit Vorsicht aufzunehmen. Sie dürften aber doch zeigen, dass noch in grossen 
Höhen die allgemeine Zirkulation der Atmosphäre durch die Kontinente beein- 
flusst wird. Das Gefälle der Flächen gleichen Druckes über den Kontinenten ist im 
Winter steiler, im Sommer geringer als über den Ozeanen. So viel scheint sicher 
zu stehen. Auch die Umkehrung des oberen Gradienten gegen den unteren 
zwischen Kontinent und Ozean ist zu beachten. 

Die Flächen gleichen Druckes neigen sich daher in allen Niveaus oberhalb 
2 km Höhe trichterförmig vom Äquator gegen die Pole hin, die Neigung ist stärker 
in jener Hemisphäre, die Winter hat, schwächer in jener die gleichzeitig Sommer 
hat. Das Gefälle hat also eine jährliche Periode; auf der nördlichen Halbkugel 
ist die jährliche Änderung des Gefälles eine viel stärkere, als auf der südlichen. 

Die Wirkung dieser allgemeinen Druckverteilung in den höheren Schichten 
der Atmosphäre wird sein, dass die Luft von einem äquatorialen ringförmigen 
Wulst höheren Luftdruckes gegen die Pole hin abfliesst, mit grösserer Beschleuni- 
gung in höheren Schichten als in niedrigeren, da das Gefälle mit der Höhe zu- 
nimmt, wie wir gesehen haben. Infolge der Erdrotation erlangt sie aber dabei 
eine starke westöstliche Komponente, sie kann nicht direkt dem Druckgefälle fol- 
gend den Polen zufliessen, sondern muss dieselben umkreisen. Es bildet sich 
ein grosser Wirbel um die beiden Pole, mit zunehmender Rotations- 
geschwindigkeit gegen die höheren Breiten. 

Ferrel hat zuerst gezeigt, dass eine so starke Neigung der Flächen gleichen Druckes gegen 
■die Pole hin mit einem stationären Bewegungszustand der Atmosphäre verträglich ist, dass trotz des 
grossen Gefälles die Luft das trichterförmige Gesenke um den Pol nicht ausfiillen kann. Es ist die 
ahlenkende Kraft der Erdrotation, die das verhindert, und wir können auch berechnen, welche Druck- 
■diöerenzen bei gewissen Geschwindigkeiten der um den Pol rotierenden Luft der Ablenkungskraft der 

Erdrotation gerade das Gleichgewicht halten. Ist — (oder h : 1) wie früher das Gefälle- der Flächen 
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gleichen Druckes, g die Beschleunigung dei Schwei e, so muss 2tü v sin sein, odei wenn 

^ B den Giadienen bezeichnet, so muss jB = 0157 v sm 9 sein 

Solange diese Gleichung besteht, kann keine Luft dem Pole zufliessen, sowie abei v duich 

Eeibung oder dmch Mischung mit schwacher bewegter Luft kleiner -wird, wiid > 2ti) v sm <•/), oder 

der Gradient wird wiiksam, die Luft bekommt eine mendionale Komponente und es stiomt et\’^as 
Luft gegen den Pol hin ab Daher steigeit sich aber wieder die Geschwindigkeit v, die Ablenkungs- 

kratt wird giosser, als es dem bestehenden Gefalle entspricht, — < 2 ü) v sm % die Luft rotiert lascher 
und drangt nach rechts \omPole ab, wirkt also nach rückwärts oder aquatorwarts stauend, bis da- 
duicli das Gefalle wieder so vei stärkt wird, dass die Beschleunigung auf demselben bei dei be- 
bestehenden Geschwindigkeit v dei Ablenkungskraft das Gleichgewicht halt 

Der aquatoiwarts stauenden Wirkung der in den mittleren und höheren Breiten« 
mit staiken westosthchen Geschwindigkeiten lotierenden Luftmassen verdankt nach 
Feirel der Wulst hohen Luftdruckes an der Erdobei flache m den subtropischen 
Breiten seine Entstehung Der Wmkelring der hoheien Breiten wirkt hemmend auf das 
obere Abfliessen der Luft vom Äquator, und die m mittleren Breiten zwischen 30^ 
und 40^ Breite angehaufte Luft fliesst unten an der Erdoberfläche dem deiart 
entstandenen Gefalle folgend gegen den Äquator hm ab So entsteht der oben be- 
schriebene selbständige Kreislauf der Luft in den Tropen 

Dass dieser Wulst hohen Luftdruckes um 35 oder 30® Breite herum, (s die 
Tabelle S 469) über den Ozeanen am stärksten hervortritt, dass er auf der süd- 
lichen Hemisphäre starker entwickelt ist, als auf der noidliclien, stimmt trefflich 
mit dieser Erklärung uberein, denn über den Wasserflächen und namentlich über 
der südlichen Hemisphäre können sich die oberen Luftwirbel am kräftigsten ent- 
wickeln, wahrend sie über den Kontinenten, namentlich stark erwärmten grossen 
Kontinenten, mehr oder weniger geschwächt werden 

So erkennen wir denn einen Zusammenhang zwischen dem beson- 
ders hohen Druck in den subtropischen Breiten der südlichen Halb- 
kugel mit dem erstaunlich niedrigen Luftdruck in den hoheien Bieiten 
dei selben Letzterer ist die Ursache des ersteren, der normal und ungestört aus- 
gebildete Wirbelring um den Sudpol aber ist die Ursache von beiden 

Derart bat Eerrel zwei Erscheinungen erklärt, von denen man vor ihm sich 
vergeblich Kechenschaft zu geben versucht hat, den niedrigen Luftdruck der höheren 
Breiten, namentlich in der südlichen Hemisphäre und den hohen Luftdiuck der 
subtropischen Breiten Bei den gewöhnlichen, sagen wir mit Davis kontinentalen 
Konvektionsstromungen finden wir eine cyklonale Luftbewegung um em Warme- 
zentrum mit niedrigem Luftdruck Bei der atmosphärischen Konvektionsströmung 
abet ist umgekehrt das Wirhelzentrum ein Ort niedrigster Temperatur, es bildet 

1) Im Meoiesniveau gilt die Gleiolmug g(li 1) = g = 2 tov sm (p , g = 9Bm,2ct) 

= 0 000146 eingesetzt, gielit obigen Wert für JB pro Grad Bei dem Barometerstand b und der absoluten Tem- 
peratur T ist die Konstante 0 157 mit (b 760) (To T) zu multiplizieren, der Gradient wird mit dei Hobe Icleiiiei 
m Verbältnis zur Abnahme des Luftdruckes und wird kleiner bei höherer Temperatur 

2) Sprung (Lebrb S 198) lasst die Ferrelsebe Theorie in folgenden Sätzen kurz zusammen ,,Di 0 gesarate 
allgemeine Luftbewegung einer Hemisphäre lepräsentiert einen grossen atmosphärischen Wirbel, in welchem die 
Zirkulation durch die konstanten TemperaturdilÖterenzen eingeleitet und erhalten, durch die Erdrotation aber in 
■bestimmter Weise modifiziert wird, und zwar so, dass die Eotation der Luftteilohen im inneien Gebiete des 
Wirbels in der gewöhnlichen Weise eifolgt, gegen den Uhrzeiger auf der nördlichen, mit demselben aut der 
südlichen Hemisphäre Jeder der zwei Wirbel besitzt aber noch ein äusseres ringförmiges Gebiet mit entgegen- 
gesetzter Eotation Au der Grenze des inneren und äusseren Gebietes erfolgt durch die Zentrifugalkräfte eine 
Anhäufung von Luft und eine entsprechende Vergiosserung des Luftdruckes 
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sich eine Cyklone mit kaltem Zentrum. Sonst ensteht hoher Xiuftdruck an 
dem Orte, gegen welchen in der Höhe die Luft ahfliesst, und man hätte nach dem 
gewöhnlichen Auftreten der atmosphärischen Zirkulationsströmungen ein gewisseB 
Recht anzunehmen, dass die Pole die Orte höchsten Luftdruckes bei den grossen 
atmosphärischen Kreivsläufen hätten werden sollen, sowie auf den Wärmegürtel dos 
Äquators die Zone niedrigsten Druckes fallt. 

Ferrel hat in der Wirkung der Ahlenkungskraft der Erdrotation an£ die 
grossen atmosphärischen Strömungen die Ursache nachgewiesen, welche dies ver- 
hindert und eine ganz andere, ja gegensätzliche Luftdruckverteilung auf jeder 
Hemisphäre bewirkt. 

Der niedrige Luftdruck der südlichen Halbkugel. Der ausserordentlich 
niedrige Luftdruck der südlichen Halbkugel jenseits 40^ südl. Br. hat die Auf- 
merksamkeit der Meteorologen und Physiker in früherer Zeit namentlich seit den 
Beobachtungen von James Ross in den antarktischen Breiten ganz besonders in 
Anspruch genommen und man hat sich vergebens bemüht, denselben zu erklären. 
Manche und darunter sehr bedeutende Meteorologen glaubten, so wie MCaury, in- 
dem grossen Wasserdampfgehalt der Luft der höheren südlichen Breiten und den 
reichlichen Niederschlägen derselben die Ursache des abnorm niedrigen Luftdruckes 
finden zu können. Es liegt nahe, dass diese Ansicht gar keinen Halt hat, die 
Äquatorialzone müsste dann jedenfalls den niedrigsten Luftdruck haben, überhaupt 
ist diese Erklärung physikalisch unhaltbar. 

Eerrel und unabhängig von ihm J. J. Murphy haben zuerst und ziemlich 
gleichzeitig in der Zentrifugalkraft der in den höheren Breiten den Pol umkreisenden 
Westwinde die wahre Ursache desselben aufgedeckt. 

So wie die Westwinde der höheren Breiten äquatorwärts drängen und stauen, 
so haben die Passate eine Stauwirkung auf ihrer Polarseite, weil sie auch nach 
rechts ahgelenkt werden, als Ostwinde also polwärts. Nur ist diese Ablenkung^ 
wegen der niedrigen Breite, wegen der geringeren Geschwindigkeit und ge- 
ringeren Mächtigkeit hei den Passaten relativ gering.®) Aber auch sie tragen bei 


1) On tlie Circulation of the Atmosphere by Joseph John Murphy Belfast Nat. Hist, and Phil. Soo, 
Febr. 1856. Ferrel au den oben citierten Stellen, nnd Nature Vol IV. S. 226. The cause of low harometer 
in the Polar regions. Hier zeigt Ferrel, dass die ablenkende Kraft der Erdrotation die rasche Abnalinie dos 
Luftdruckes in den höheren südlichen Breiten auch numerisch vollständig erklärt. 

In der That finden wir, wenn wir die früher aufgestellten Ausdrücke für den Gradienten und die Ab- 
lenkungskraft dfer Erdrotation benützen, als Gleichung dos Gleichgewichtes zwischen der Beschleunig-ung hei dom 
Gradienten und der Ahlenkixngskraft der Erdrotation: 

10.5 J B 

g (h : 1 ) = g = 2 (0 V sin (f. 

Suchen wir den Gradienten an der Erdoberfläche, der unter öö® südl. Br. einer Windgeschwindigkeit von 

10m pro Sek. z. B. entspricht, setzen demnach 1 = 111 km (p— 550, v = 10, g = 9 . 8 m, so finden wir: 

= Gradient = 2 tu v sin 9 ) x 111000 ; (10.5 g) = 1.29 mm. 

In Wirklichkeit ist der Gradient unter 55° südl. Br. im Jahresmittel bloss 0.97, also noch Moiiior. Aub 

unserer Rechnung geht demnach so viel mit Sicherheit hervor, dass die Ahlenkungskraft der Erdrotation dtni 
niedrigen Luftdruck auf der südlichen Halbkugel vollkommenzu erklären vermag. Auf der nördlichen HomiHplUlre 
kommt ein gleich energischer Polarwirbel nicht zu stände. 

2) Der vollständigere Ausdruck für die Ablenkung durch die Erdrotation ist 2 tu v sin </) + (v^ sin (p : r), wenn 
T den Abstand des Breitekreises (f von der Erdachse bedeutet. Der Zusatz drückt den Effekt der gewölmliokeii 
Fliehkraft auf gekrümmter Bahn aus, die bekanntlich dem Quadrate der Geschwindigkeit direkt, dem Krümm ungH- 
radius der Bahn verkehrt proportional ist. Ist die Luft genötigt, dem Breitekreise zu folgen, und V deren, woHt- 
östliche Geschwindigkeit, so ist die ablenkende Kraft der Erdrotation, welche den Körper aus der Bewegung im 
grössten Kreise, seiner Trägheitsbabn , herausdrängt, verkehrt proportional der Krümmung des BreitekrcuBc^H in 
Bezug auf den grössten Kreis, der an den betreffenden Punkt gelegt wird und direkt proportional V®. .Tont»» 
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zu einer Anjiaufung von Luft in den subtropischen Breiten, zu dei Bildung des 
Rückens hohen Luftdruckes daselbst, sowie auch zur Entstehung des Guitels 


Krümmung ist aller, r dei Abstand von der Erdaclise in der Breite cp ist, i sin (p Dabei ist (r sin cp) 
das Mass diesei Fliehkraft (s Sprung, Lehrbuch S 21/32) 

Dieses zweite Olied (das von dei geodhtisclion Krümmung des Br eit eki eis es berruhrt) ist stets positiv, 
auch -wenn V, wie bei westlicher Bewegung, negativ genommen werden muss In diesem Falle, also bei den 
Passaten, ist die Ablenkung gleich der Differenz der beiden Fliehkräfte (weil dann V im ersten Gliedo ne- 
gativ) also auch deshalb kleiner als bei den Westwinden der höheren Breiten 

Es wiiken also mehieie Umstande zusammen, das'. die aciuatorwärts fliessenden unteren Lnttstiomungen 
geungere Druckunteischiedo (dynamisch) bewirken, als die polwärts fliessenden Eistlich die geimgero Zunahme 
der Westkomponente gegenüber jener der Ostkomponente für eine Verschiebung dei Luftmassen um gleiche 
Breitodiflerenzeii, also die klemeie G-eschwmdigkeit, zweitens die Wirkung des eben eiwhhnten zweiten G-liedes 
der Ablenkungskraft, und drittens noch der Umstand, dass die unteien Lnltstroinungen durch Reibung vielmehr 
an Geschwindigkeit verlieren, als die oberen 

Es schaffen demnach die westlichen Strömungen der mittleren und b oberen ßroiten viel grossere Diuck- 
differen/en als die östlichen in den niedrigeren Bi eiten Auch geht daraus hervor, dass, wenn auch Ursprung 
lieh die Druckverteiluug so wäre, wie sie den gewöhnlichen Konvektionsstiomnngen entspricht, hohex Druck 
am kalten Ende, modriger am warmen, doch alsbald das Verhältnis sich ändern musste In den hoheien Breiten 
muss der Druck unter dem Einflüsse der sich entwickelnden starken Westkomponento stärker sinken , als er 
zunehuion kann, da diese Weststromung ja auch den Luftzufluss gegen das kalte Ende hemmt Eine Luftanhäufung, 
welche ein unteres Gefälle gegen den Aquatoi hm bewirkt, wird deshalb schon in inittloien oder niedrigeren 
Breiten emtreten Die Zone, in welcher sich an der Erdoberfläche die rückkehrenden Strömungen zum Äquator 
im allgemeiueu emsteilen, wiid in eine mittlere Breite verlegt und zwai nach Ferrel und Siemens unter 
85° Ferrel und später Werner von Siemens haben versucht, die Lage des Gürtels der Bossbi eiton auf Grund 
mechanischer Übeilegungen zu herochneu Beide gehen dabei von einem anfänglichen Zustande relativer Ruhe 
der Atmosphäre aus Nun werde ein Luftaustausch zwischen den äquatorialen und polaren Luftinassen emgeleitet, 
ein allgemeinei Mischungsprozess gleichsam Dahei entstehen nun relative Bewegungen, in hoheien Breiten 
Westwinde, in niedrigeren Breiten Ostwinde, und es entsteht die Frage, auf welche Breite die Wind&cheide fallen 
wird, und nebenbei, welche relative Geschwindigkeiten die Luft in verschiedenen Breiten haben wird Ferrel 
lost diese Frage unter Anwendung des Pnn/ipes der Erhaltung der Flächengeschwindigkeit, welches schliesslich 
für die lineare relative Eotationsgeschwindigkoit v in der Breite (p den Ausdruck giobt 

V = Rm cos (p] 

V 3 cos </) V 

V wird =! 0 für Los^(p~% oder ip =: 35^ 16' Das ist also die geographische Breite der Windscheide Fm 
(p > 85 8“ wird v positiv (Wostwindü), fiu (p < 85 wird v negativ (Ostwinde) Die Geschwindigkeit am Äquator 
wäre 165 m, in 54° 251m, am Pol ahei unendlich gioss 

W V Biemens geht von dem Satze aus, dass nach dom Luftaustausch oder nach vollzogenor Mischung 
eineuborall gleiche mittlei eRotationsgeschwindigkeit C omüeton wurde, welche der Bedingung Genüge leisten muss, 
dass die Summe der lobendigon Kräfte dieselbe ist, wie zuvor Für diese Rotationsgescliwindigkeit ergiebt sich 

1) C — Reo — 379 m pio Sekunde 

Die relative Ostkomponente v ergiebt sieh durch Subtraktiou der Rotationsgeschwmdigkeit der Erde unter 
dem betreffenden Parallel, also 

2) V — R (o — • R(o cos fp — R cü (]/% — cos (p) 

V wird = 0 lür cos V = also fp = 35®16\ wie vorhin bei Ferrel 

Fllr den Gürtel zwischen 9 = 35 3® N und S ergiebt sich aus 2) v negativ, also ein Ostwind, mit einer 
Maximalgesohwindigkeit von 85 m pro Sekunde am Äquator. Für 9) > 35 3® wiid v positiv, Westwind, mit einer 
Maximalgesehwindigkeit von 879Jm pro Sekunde an den Polen 

Ferrel wie Siemens kommen also in Bezug auf die Wmdsoheide zu ganz gleichen Resultaten, nicht 
so in Bezug auf die Geschwindigkeiten, denen übrigens ohnehin gar keine reelle Bedeutung zuerkaniit 
weiden kann 

W V Siemens, Über die Erhaltung der Kraft im Luftmeero der Erde Sitzungsberichte der Berliner 
Akad 1886 XIII Referat von Kö pp en in Mot. Z XXI 1886 S 233 Spi ung. Über die Theorien des all- 
gemeinen Wmdsystems der Erde Met Z 1890 S 161 Daseihst findet man die Ableitung der oben nur hin- 
gestellten Gleichungen W v Siemens, Über das allgemeine Windsystem der Erde Sitzungsberichte der 
Berliner Akad 1890 XXX Die Ansichten von Teisserene de Bort über die Fixierung der Windscheide 
findet man in seiner schon oben citierten Schrift General circulation of the atmosphere pag 11 etc 

Ferrel geht von dem Pnnzipe aus, dass die Rotationsgeachwiudigkeit dei Erde durch die Strömungen 
der Atmosphäre nicht altenert werden darf Es muss dann die Summe der drehenden Kräfte der Ostwinde und 
jene der Westwinde gleich sein, und das ist der Fall, wenn die "Windscheide aut den 36 Parallel fällt Da 
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niedrigen Luftdruckes am Äquator. Derselbe ist zum Teil auch dynamisch bedingt, 
nicht bloss durch den oberen Abfluss der Luft vom Äquator, welch letzterer 
allerdings auch wieder durch die Stauwirkung der Passate an der Grenze der 
Tropen etwas gehemmt wird. 

Da die Gürtel hohen Luftdruckes in den Subtropen, sowie zu einem Teil auch 
die Zone niedrigen Luftdruckes am Äquator dynamisch bedingt, ein Effekt der 
Zirkulation grosser Luftmassen sind, also ein bedeutendes Beharrungsvermögen 
haben werden, wird es nun um so mehr begreiflich, dass das ganze System des 
Kalmengürtels und des subtropischen Barometermaximums keineswegs direkt den 
Lageänderungen des Wärmeäquators an der Erdoberfläche folgt, sondern dies 
nur in geringem Masse geschieht, wie wir in den Yerschiebungen der Kalmengürtel 
auf den Ozeanen S. 454 gesehen haben. 

Wenn auch der Berechnung der Lage der Windscheide von Ferrel und 
Siemens kein besonderes Gewicht beigelegt werden kann, weil die Voraussetzungen, 
unter welchen dieselbe gefunden worden ist, teils schon theoretisch nicht einwandsfrei 
sind, teils auch den thatsächlichen Verhältnissen viel zu wenig Eechnung tragen^), 
ist es doch interessant zu sehen, dass man von verschiedenen Ausgangspunkten aus 
stets zu einem Eesultat kommt, das mit der thatsächlichen mittleren Lage der Eoss- 
breiten recht nahe übereinstimmt. 

Nach Feststellung der Ansichten über die Ursache des niedrigen Druckes in 
den höheren Breiten und über die Entstehung und die Lage der Windscheiden 
(des Gürtels der Eossbreiten) in beiden Hemisphären, wird es nun ‘nötig, zunächst 
auch die oberen Luftströmungen am Äquator und über den Passaten näher ins 
Auge zu fassen. 

Ostwind in grosser Höhe über dem Äquator. Die Beobachtungen des 
Zuges der Cirruswolken sowie das Fortschreiten der Trübung der Atmosphäre bei 
der grossen Eruption des Krakatau (s. S. 461) haben einen, wie es scheint, stetigen 
und starken Ostwind in grossen Höhen über dem Äquator festgestellt. Die oben 
entwickelten theoretischen Anschauungen über die Zirkulation der Atmosphäre 
stehen mit diesen Beobachtungen in vollem Einklang. Die Passate, welche gegen 
den Äquator hin eine bedeutende vertikale Mächtigkeit haben und in grossen 
Höhen nur eine geringe Eeibung erfahren, werden mit der Annäherung an den 
Äquator immer östlicher und vereinigen sich über demselben zu einem kräftigen 
Ostwind. 

Wenn man noch dazu annehmen will, dass die von den Wendekreisen gegen 
den Äquator strömende Luft mit der Annäherung an denselben aufsteigt, ohne da- 
bei durch Mischung und Eeibung erheblich von ihrem ursprünglichen Eotations- 
moment einzubüssen, so erhält man kräftige relative ostwestliche Geschwindigkeiten 
derselben am Äquator.^) 


aber die Sonnenwärme , welcke die Luftströme in Bewegung setzt, eine äussere Kraft ist, so ist die An- 
wendung dieses Prinzipes nickt stattkaft. So kat ja z. B. Sir Wm. Tkomson aus der durck die täglicke Er- 
wärmung der Atmosphäre entstekenden geringen Luftankäufung zu beiden Seiten des Meridians, in dem die 
Sonne stekt, eine (sekr geringe) Acceleration der Erdrotation bereeknet. R. Soe. Edinbnrgk. Vol XL pag. 396. 

1) Ferrel kat später selbst zugegeben, dass eine wirkliche Berechnung der Lage der Windsekeide nickt 
ausführbar erscheint. Eecent Advanees, 

2) Gelangt Luft ans der Breite 95 , die daselbst Windstille maokte, also die Rotationsgesckwindigkeit 
tuR COR (p hatte, in die niedrigere Breite (p\ so nimmt ihre lineare Eotationsgesckwindigkeit ab im Ver- 
hältnis von cos (p : cos (p\ Hat sie dabei aber zugleich die Höhe k erreicht, so ist ihr Abstand von der Ro- 
tationsachse nunmehr (sekr nahe) H cos 93 ' -1- k, und die Rotationsgesckwindigkeit ist im Verhältnis R cos (p : 
R cos (p‘ + k) kleiner geworden. Eie in dieser Breite und Höhe herrschende Rotationsgesckwindigkeit ist aber 
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Ferrel findet noch einen anderen Grund für kräftige westliche (nach West ge- 
lichtete) Strömungen in giossen Hohen über dem Äquator Im Wmtei dei nördlichen 
Hemisphäre muss in grossen Hohen Luft von der südlichen Hemisphäre in die nördliche 
hinuberfliessen, umgekehrt, aber wohl in geringerem Masse im Winter der südlichen 
Halbkugel Diese Luftmassen, die aus mittleien Breiten kommen, erlangen dabei eine 
beträchtliche westliche (nach West gerichtete) Komponente, die mit der Annaheiung 
an den Äquator wachst und dort einen Ostwind giebt Zui Zeit dei Eruption 
des Krakatau im August war diese Wiikung gerade im Maximum Das Doldrum 
lag im Korden und die obere kräftige Ruckstromung führte den vulkanischen 
Staub nach West und nach Sud (bis Madagaskar) ^) 

Auch M Möller zieht die Jahreszeit m Betracht, in welcher der Kiakatau- 
ausbruch erfolgte, also den Umstand, dass dei Kalmengurtel damals etwa in 17® 
nordl Br sich befand Die von ihm in der Hohe von 30 km gegen den Äquator 
abfliessende Luft hatte in dieser Breite eine östliche Komponente von 447 m Am 
Äquator angelangt, verringert sich dieselbe im Verhältnis von cos 17® zu 1, also 
auf 427 5 m, bleibt somit gegen die dort m dieser Hohe herrschende Eotations- 
geschwmdigkeit von 467-3 m um rund 40 m zuiuck, was einen Ostwind von dieser 
Geschwindigkeit giebt Nimmt man aber zudem an, dass die Luft, die unter 17® m 
30 km Hohe abfliesst, vom Erdboden aufgestiegen ist, so hat sie in dieser Hohe nur 
eine Rotationsgeschwindigkeit von 444 7, giebt also hier schon einen Ostwind von 
2*3 m, somit am Äquator einen solchen von 42 m Dies wurde mit den Beobach- 
tungen ubereinstimmen 

Ubei dem Äquator und der Kalnienzone herrscht Ostwind Diese Luft setzt 
sich aussei halb dei Kalmenzone dem oberen Druckgefalle folgend gegen höhere Breiten 
in Bewegung Sie erhalt dabei neben ihrer ostwestlichen Bewegungskomponente nun 
auch eine meridionale Die Richtung der abfliessenden Luft wird also anfangs eine 
südöstliche sein, aber mit zunehmender Breite wird die Ablenkung nach icchts den 
SE'Wind in einen Sudwind und endlich in einen SW-Wind verwandeln Die Be- 
obachtung des oberen Wolkenzuges stimmt mit diesen Folgerungen uberem. 

Von besonderem Interesse erscheint dabei die Beantwortung der Frage, in 
welclier Breite die vom Äquator oben abfliessenden Luftmassen die westliche Kom- 
ponente einbussen und reine Sudwinde werden, womit die Grenzscheide zwischen 
dem oberen Ost- und Westwind erreicht wird. 


(wKcüs (p^ und die Difforen/ diöHor GesUiwmdiglceit gegen die obige giebt die Stärlco des Ostwmdes in der 

Höbe b an Dieselbe ist also 

w K2 cos2 (p , , 

— (ü (B OOS </)' + b) 

B OOS + li ' 

Nimmt man als mittleren Ausgangspunkt der Passate 32,5® Bi eite an, also <■/)=: 32 5, und suebt ’ivie Ek- 
beim die G-escb-windigkeit des Ostwindes in der Hobe von 33 5 km unter 6® Breite (Krakatau) und am A<inator 
selbst, so erbillt man [log w = 5 86285, log B = 3 80470 (km)] in 6® B cos (p‘ -j- b = 0877 km, am A(iuator E + b 
= 6412 km und damit die Stärke des Ostwindes m 33 5 km Hobe unter 6® = 134 m, untei dom Aq.nator selbst 
gleich 138 5 m Es können demnach mehr als 70 Pro/ der relativen Gesebwmdigkeit duroli Beibung uud Mischung 
verloren geben, um trotzdem die beobachtete Geschwindigkeit von oa 40 m noch oiklbien /u können 
Obige Gleichung kann auch so geschrieben weiden 

v = (r^ — r'2), 

in welcher Form sie unmittelbar aus dem Satz der Eihaltung der Botationsmomento siob ergiobt , wenn r der 
Abstand von der Erdachse am Ausgangspunkt der Bewegung und r' jener m der Bieite q>' ist Das negative 
Zeichen von v entspricht einem Ostwind Daraus folgt 

,,IiL den höchsten Luftschichten gerade über dem Äquator webt durcbscbnitthch der schnellste Ostwind 
der Erde (Ekholm) 

1) Eerrel, Treatise on the Winds pag 127/128 
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Diese Beantwortung fällt natürlich verscHeden aus, je nach den Annahmen 
über die Grösse der westlichen Komponente der oberen Strömung über dem 
Äquator, oder der Geschwindigkeit des Ostwindes. Geht man von einem Ostwind 
von 40 m Geschwindigkeit in 30 km Höhe am Äquator aus, so wird dessen Ge- 
schwindigkeit Kiill unter 17*^ Breite.^) Nimmt man aber mit Möller an, dass 
der Wind in der Höhe die Äquatorgegend als Ostwind von nur 12 m Geschwin- 
digkeit verlässt, so erhält man als Grenze der Ostwinde 9*3®.^) Von dieser Breite 
an dreht sich der obere Luftstrom allmählich von S nach SW und W. Der 
eigentliche Antipassat, der obere SW-Wind, ist daher je nach der Annahme über 
die Geschwindigkeit der oberen Ostwinde am Äquator erst unter 10 bis 20® Breite 
zu erwarten. 

Pernter hat eine Diskussion der Ob erb eck sehen Gleichungen der allgemeinen 
Zirkulation der Atmosphäre versucht. Er kommt dabei unter gewissen plausiblen 
Annahmen zu dem Resultat, dass zwischen 4 ® nördl. undsüdl.Br. durch die ganze 

Atmosphäre Ostwind herrscht. Unter 5® beginnt der Antipassat in 40 km Höhe, 
unter 10® schon in 16km, unter 15® in 10 km, unter 20 ® in 6 , unter 25® in 
4 km, unter 30® in 2 ^/ 3 km und langt bei 35® an der Erdoberfläche an.^) 

Wenn aber, meint Ekholm, die in der Kalmenzone aufsteigende Luft, welche nur eine geringe 
westwärts gerichtete Geschwindigkeit besitzt (schwacher Ostwind), nach Kord und Süd abfliesst, ohne 
sich mit der stärker bewegten Luft höherer Schichten zu mischen, so kann sie schon in niedrigen 
Breiten in einen SW-Wind übergehen. Dass dies der Pall sein kann, zeigt die rasche Verbreitung 
des Krakatau-Rauches nach KE (Japan) und SE (Australien), die in einer geringeren Höhe erfolgt 
zu sein scheint, als jene des den Äquator umkreisenden Hauptstromes. Auch einige Wolkenbeohach- 
tungen von Ahercromb}^ im Atlantischen Ozean sprechen dafür, der (Dezember 1888) den oberen 
Wolkenzug nördlich vom Äquator aus SW, südlich aus KW fand mit einer nur schmalen Zwischen- 
zone von 200 Seemeilen. Die Verbreitung der feinsten Eruptiqnsprodukte der Krakatau-Eruption 
durch die oben abfliessenden Strömungen zu beiden Seiten des Äquators in die höheren Breiten er- 
folgte nur langsam. Die auffallenden Dämmerungs erscheinungen traten in Europa und Kordamerika 
sowie in Südamerika und Australien unter 40 — 50“ Breite erst ca. zwei Monate nach der grossen 
Eruption ein.q 

Die oberen Luftströmungen der höheren Breiten. Der obere West- 
wind, der sog. Antipassat, senkt sich jenseits der Zone der Eossbreiten bis zur 
Erdoberfläche herab. Zwischen den Eossbreiten und dem Äquator besteht ein 
geschlossener Kreislauf der Atmosphäre, wie er ohne Dazwischentreten der Erd- 
rotation sich zwischen Äquator und Pol vollziehen müsste. Die Gürtel hohen 
Luftdruckes der Eosshreiten bilden eine Windscheide. An der Erdoberfläche gehen 
von ihnen äquatorwärts die Passate aus, polwärts die Westwinde der höheren 
Breiten. In diesen aussertropischen Gebieten herrschen, von vorübergehenden 
Störungen abgesehen, nur Westwinde ' durch die ganze Höhe der Atmosphäre 
und zwar an der Erdoberfläche, wie in der Cirrusregion, mit einer gegen den Pol 
gerichteten Komponente. 

Da entsteht nun die Frage, auf welchem Wege kehrt die in den ausser- 
tropischen Breiten gegen die Pole hin abfliessende Luft wieder gegen den Äquator, 


q Ekliolm, Üter die Einwirkung der aHenk enden Kraft der Erdrotation auf die Luffbewegung. Scliwed. 
Akad. der Wissensekaften. Abk. B. 15. Stoekkolm 1890. pag. 29. 

q Möller, Der Kreislauf der atmospliärisclien Luft. S. 14. Die Eeeknung basiert iu beiden Fällen auf 
dem Fläebensatz (s. oben). Die G-esekwindigkeit im westöstlieken Sinne beträgt am Äq.uator 465 — 12 = 453 ni ; 
erreickt also in der fraglieken Breite cp den Betrag von 453 : cos (p. Die Erdoberfläeke kat in der Breite cp die 
westöstlicke Gesekwindigkeit 465 cos 9, somit kat unsere Luftmasse in dieser Breite die Gesek windi gkeit 
V = (453 : cos (p) — 465 cos (p, da v = 0 werden soll, erkält man 0 — 453 — 465 cos (p^, oder cos 9 = ]/ 453 : 465, 
9 — 9° 15'. Im ersteren Falle aber cos cp — Y 42b : 465, 9 = 17°. 

3) M, Z. 1890. S. 177. 

q M. s. Kiessling, Dämmorungsersekeinungen. Karte 11. 
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oder in die niedrigen Breiten überhaupt zmuck Da die Beobachtungen auf Beigen, 
und ebenso zwingende Schlüsse aus dei Waimeverteilung auf der Erdoberfläche, 
die Thatsache einei allgemeinen Senkung der Flachen gleichen Diuckes in der 
Hohe gegen die Pole, oder eines allgemein gegen den Pol gerichteten Luftdiuck- 
Gradienten daselbst ausser Zweifel stellen, so scheint es zunächst nicht wohl be- 
gieifhch, wie die Luft gegen diesen Gradienten wiedci in die niedrigeren 
Breiten zuruckgelangt 

Es ist dies unter den angegebenen Verhältnissen nur möglich, wenn die Be- 
schleunigung durch die Ablenkung&kraft der Eidrotation grosser wird als die Be- 
schleunigung der Schweie auf den gegen den Pol hm geneigten Flachen gleichen 
Druckes, d h also, wenn 2 cövsin^ giosser wird als g/n, d i die Beschleunigung 
auf dem Gefalle Im allgemeinen werden in jedem Niveau oberhalb der Erdober- 
fläche, im stationären Bewegungszustand des Polarwiibels , die Flachen gleichen 
Diuckes eine Neigung annehmen, bei welcher die Gleichung g/n = 2 cö v sin 9 D nahe- 
zu erfüllt ist, nahezu, denn ein geringes effektives Gefalle gegen den Pol wiid ubiig 
bleiben, welches etwas Luft den höheren Breiten zufuhit Da aber v mit der 
Hohe zunimmt, so wird auch g/n mit der Hohe zunehmen Sinkt nun Luft aus 
der Hohe herab, was fortwährend im ganzen Umfange der Ziikulation wird em- 
tieten müssen, so hat diese Luft eine grossere Geschwindigkeit, als sic dem Ge- 
falle in den tieferen Schichten entspricht, es wird für sie g/n< 2 mvsin^ Die Luft 
wild vom Breitekreis, m dem sie strömt, nach leclits abgelenkt, sie bekommt emo 
äquatoriale Komponente, wird zu einem nordwestliclien Wind, dei wieder Luft in 
die niedrigeren Breiten zuruckfuhrt 

Im allgemeinen wird ans den grossen Hohen der Atmosphäre, welche einen 
fortwährenden, wenn auch * geringen Zufluss von Luft aus niedrigeren Breiten ei- 
halten, welche dabei zugleich duich Wärmestrahlung staik erkaltet, in allen mittleren 
und höheren Bi eiten mehr Luft m die mitüeien Schichten herabsinken, als von 
diesen emporsteigt, und daher wird auch in den letzteren die aquatoiiale Kom- 
ponente das Übergewicht ei langen Dabei ist zu beachten, dass Luft aus einem 

1) Die Scliwioriglvöit, dio man dann Ündol, dass dje Luft in den liokoren Schichten der Atinosphhro gugon 
den Gradienten oder gegen das Gefälle der Pläclion gleichen Diucles gleiohsam bergauf strömen soll, uni wieder 
in niedrigere Breiten m gelangen, beruht oigontlieh auf einem Missvorstcindms Der Bogiifl dos Gradienten oder 
des Gefälles der Flächen gleichen Druckes auf dei rotierenden Erde ist nur ein lelativer Wir befinden una 
selbst auf dei schiefen , gegen den Pol geneigten Erdohorflache nur deshalb im Gleichgewicht , weil wn durch 
die Zentnfugalkiaft der Erdrotation eine Beschleunigung gegen den Aq.uatoi hm erhalten, ohne dieselbe utirdo 
alles bewegliche auf der Erdoberfläche gegen die Polo hm sich in Bewegung setzen Sowie die Eotation der 
Erde sistiert wüicle, würde ein grosser Teil der O/eane gegen den Pol hm abfliossen und die Zirkumpolai gebiete 
überschwemmen Umgekelat, wenn die Eotationsgeschwindigkoit der Eide zunehmen mochte, würden die Meere 
sich von den Polen zurückziehen und sich am Äquator anbäufen, die Neigung der horrzontalon Flächen, d i der 
auf der s ch e inharen Schwere bonkrecht stehenden Flächen, gegen die Pole wurde noch grosser worden Diese 
Folgerungen sind wohl allgemein geläufig 

Sowie wir also einen Korpei, eine Luftraasso, haben, die an der Rotation der Eule nicht toilnimint, wird 
für dieselbe diese Neigung m Wirksamkeit treten, die Luftmasse wiid gegen den naebston Pol hm sich in Be- 
wegung setzen, für sie ist die „horizontale“ Fläche gegen den Pol hm geneigt Umgekehrt, roüeit dies© Luftmasso 
rascher von West nach Ost (Westwinde), als die Erdoberfläche, über dei sie sieh befindet, so wird sie gegim den 
Äquator hm sieh in Bewegung setzen, wie im obigen Falle das Wasser der Ozeane, rotiert sie ahoi laiigsamoi 
so strebt sie gegen den Pol Für die Westwinde ist oin Gefälle gegen den Äquator vorhanden, füi die Ost- 
wmde ein solches gegen den Pol Sie folgen diesem Gefälle, bis dadurch die LuftanhiUifung und damit die iii 
entgegengesetzter Richtung wirkenden Kräfte so gross werden, dass dieses Gefälle dadurch neutralisiort wird 

Im stationären Bewegungszustand der Atmosphäre ist nun das Gefälle der Flachen gleichen Diuckes so 
adjustiert, dass die Westwinde und Osiwindo als solche bestehen können Die Neigung der Flächen gleichen 
Druckes gegen die Pole hm, durch welche das erreicht wnd, ist kein Gefälle fui die Westwinde, bedeutet 
keinen Gradienten füi dieselben, gerade so, wie für uns die Neigung des ,, absoluten Horizontes“ gegen 
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Niveau, wo der Barometerstand 200 mm ist, in dem Niveau, wo derselbe schon 
400 mm beträgt, nur das halbe Volum einnimmt, ein viel schwächerer Luftstrom 
also dieselbe Luftmenge abführt. Diesen Rücktransport der Luft in mittleren 
Schichten der Atmosphäre gegen die niedrigeren Breiten darf man sich wohl nicht 
als eine allgemeine Strömung, einen allgemeinen NW-Wind in diesen mittleren 
Höhen vorstellen. Nur in der mittleren Windrichtung wird sich dieselbe zu er- 
kennen geben, indem dieselbe dadurch eine kleine südliche Komponente erhält 
(d. i. nordwestlich wird). Es ist ja dabei zu bedenken, dass auch die nördliche 
Komponente der oberen Luftströmungen ebenfalls gering ist; dass infolge der Wir- 
kung der Ablenkungskraft der Erdrotation der Zufluss der Luft gegen den Pol 
ein geringer ist, da die Westkomponente der Luftmassen in grösseren Höhen so 
bedeutend ist, dass wenig Luft aus den Breitekreisen heraustritt. Für eine allge- 
meine zusammenhängende rückkehrende Strömung in mittleren Höhen der Atmo- 
sphäre, die etwa mit den Passatströmungen einigermassen vergleichbar wäre, wie 
sie jetzt meist in den schematischen Darstellungen der allgemeinen atmosphärischen 
Zirkulation figuriert, sprechen die Beobachtungen keineswegs.^) 

Man muss sich bei den Vorstellungen über die allgemeinen Luftbewegungen 
der höheren Breiten überhaupt hüten, dieselben in Wirklichkeit einem einfachen 
Schema folgend sich zu denken. Nur im Durchschnitt, und in der mittleren Wind- 
richtung wird ein solches einigermassen zum Vorschein kommen. 


die Pole, d. i. der auf der MaHsenanzieliiing der Erde allein oder der waliren. Scli-werlcraft, senkrecM stehenden 
Fläche nicht vorhanden ist. 

L6on Teisaerene de Bort nnterseheidet deshalb zwischen dem „dynamischen“ Gradienten, der ein 
Effekt der Bewegung seihst ist und keine Bewegung in seiner Eichtung erzeugt, und dem gradient moteur, den 
wirksamen Gradienten; v. Bezold nennt die Flächen gleichen Druckes im ersteren Falle kritische Flächen. 
Teisserene de Bort empfiehlt auch statt des gewöhnlichen Gradienten dp : dl den „gradient mechanigue“, 
dh : dl, d. i. die Neigung der Fläche gleichen Druckes, = tang a. Annuaire de la Soc. M4t. de France. 40. 
Annee. 1892. pag. 11 u. 15. 

Sowie aber die Westwinde verstärkt werden, noch stärker rotieren, genügt das bestehende Gefälle der Flächen 
gleichen Druckes gegen die Pole hin nicht mehr, sie an dem Abfiiessen gegen den Äquator zu hindern, das wirksame 
Gefälle, der Gradient, ist für sie geradezu gegen den Äquator hin gerichtet, die Luft fliesst nicht gegen den 
Gradienten, im Gegenteil, sie folgt einem Gradienten, indem sie sich gegen niedrigere Breiten in Bewegung 
setzt. Nun tritt dieser Fall einer Zunahme der Rotationsj^esehwindigkeit im Gebiete eines für eine schwächere 
Eotationsgeschwindigkeit adjustierten Gefälles der Flächen gleichen Druckes in den mittleren Schichten der 
Atmosphäre häufig oder gewöhnlich ein, wie oben erörtert wurde. Es entsteht dadurch ein gegen den Äquator 
gerichteter Gradient in dieser Schicht, dem die Luft folgt und gegen niedrigere Breiten abfliesst. Bekanntlich 
fliessen auch die ostwärts gerichteten Meeresströmungen gegen den Äquator hin ah, ihre relative Geschwindig- 
keit ist aber viel, viel kleiner als die der Westwinde. Denn das für diese Schicht der stationären Luftbewegung 
entsprechende allgemeine Gefälle ist ja für dieselbe eine horizontale Fläche, ohne jedes Gefälle, wie für uns der 
gegen den Pol geneigte „absolute Horizont“. 

Es war ein glücklicher Gedanke von Max Möller, den Begriff des absoluten Horizontes in die Meteoro- 
logie einzuführen, d. i. jener Fläche, welche auf der Richtung der Massenanziehung der Erde senkrecht 
steht. Da die Luftmassen nicht fest mit der Erde verbunden sind und bei ihren Bewegungen vielfach andere als 
die örtlichen Rotationsgeschwindigkeiten mithringen, wird dieser absolute Horizont dann jederzeit für sie wirksam. 

Die Neigung des ,, absoluten Horizontes“ a gegen den thatsächlichen Horizont in der Breite (p beträgt, 
wenn tu die Winkelgeschwindigkeit der Erde, E deren Radius bezeichnet, g die Beschleunigung der Schwerkraft: 

tang 0 ! = (R oß cos cp sin (p) : g, 

sie wird ein Maximum für (p = 45®. Der absolute Horizont fällt vom Äquator bis zur Breite (p um (R^cü^ sin® (p) t 2g, 
von cp bis zum Pol um (E®a)2 eoa® (p) : 2 g, also vom Äquator bis zum Pol um (R®a)3) : 2g = (465)® : 19.8 = 11020 m. 
Eine Luftmasae, die an der Rotation der Erde nicht teilnimmt, würde vom Äquator bis zum Pol um 11 km fallen, 
also eine Arbeit von 11020 Meter -Kilogramm leisten können. Möller, Met. Z. B. 25. 1890. S. 416; B. 29. 
1894. S. 396. Ferner: Glehns. B. LXVH. Die Meteorologie und die Gestalt der Erde. Henri Lasne (ProblÖ- 
mes relatifs ä la circulation generale de l’atmosphbre) befasst sich mit ähnlichen Überlegungen. Annuaire de 
la Soc. Met. de France. XLI. 1893. 

1) S. namentlich Bigolow, Report Chief Weather Bureau 1898/99. Vol II. pag. 607. 
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Wii wissen auch noch gai nicht, wie viel die atmosphaiischen Stoiungen als solche, die zahl- 
losen Meinen lokalen Luttwnbel, die toitwahrend m allen Breiten in dem giossen Polarwirbel ti eiben, 
zu diesem Eucktiansport von Luft beitiagen mögen Da sie in diesen Hohen wohl stets einseitig 
entwickelt sind, so können sie auf ihiei Kuckseite mein Luft m niedrigen Bi eiten zuiucktuhien, als 
an ihrei Vordeiseite Luft m hoheien Bi eiten hinaufgeschaöt wiid 

Das Schema dei dui chschnittlichen Luftbewegungeu in verscliiedeiien 
Hohen m den aussei tiopiscben Bieiten, das gegenwaitig theoietisch das wahi- 
scheinlichste ist, und auch mit den früher mitgeteilten Beobachtungen am besten 
ubei einstimmt, kann kuiz so gefasst werden 

An dei Eidobeiflache hei r sehen Westwinde mit \oiwiegendei wenn auchgenngei 
Polaitendenz (meiidionale Komponente nach dem Pol gelichtet), in niittleieii Hohen 
etwa ubei 3 km bis zur Cirrusregion "Westwinde mit vorwiegender Aquatorialtendenz, 
in den höchsten Schichten wiedei Westwind mit voi wiegender Polaitendenz Also 
nördliche Halbkugel WSW, WNW, WSW, südliche Halbkugel WNW, WSW, 
WNW Die unteiste Schicht eihalt ihre Polaitendenz dadurch, dass sie stets 
durch die Keibung an der Erdoherflkche so viel von ihrer Geschwindigkeit ein- 
husbt, dass sie dem lelativ grossen gegen den Pol gerichteten Gradienten, dci durch 
die grosse Geschwindigkeit der oberen Luftströmungen entsteht, nicht Widei stand zu 
leisten vermag, g/n, das Gefalle, das zumeist von den oberen stärket bewegten 
Luftströmungen abhangt, ist an der Erdoberfläche duichsclmittlicli stets giossei als 
2cov sin 9, die Ablenkung, weil unten v duich die Reibung stark vermindert wnd 
Die Luft muss demnach unten dem Gradienten folgen und bekommt eine polwarts 
gelichtete Komponente, dei W-Wind wiid unten zu einem WSW odci gar SW 
(KW auf dei südlichen Hemisphäre) Diese Wirkung reicht etwa durclisclmittlicli 
bis über 2 km hinauf, weil die Luft diesei Schicht sich stets in reichlichem Masse 
mit den untersten durch Reibung verlangsamten Schichten mischt 

Die Polarkalmen Es erscheint natürlich, dass an den Enden des Kieis- 
laufes der Atmosphäre, dort wo die Luf't aufsteigt, sowie doit wo sie heiah- 
sinkt, Luftiuhe herrscht, die stärkste Bewegung ist (oben) im mittloien Teile 
dei Konvektionsströmungen anzunehmen Doch kann man sich mit dieser all- 
gemeinen Überlegung allem nicht znfiieden geben In der Mitte der Polai- 
wirhel (den beiden Zirknmpolairogioncn), denen die Luft, wenn auch m ge- 
ringem Masse, allseitig zufliesst, nimmt Perrel in seinem Schema der allgemeinen 
atmosphärischen Bewegungen auf einer homogenen Erde Windstille an ^) Bei den 
geringen Druckdifferenzen, die hiei heirschen, kann es geschehen, dass infolge 
der starken Zunahme der Dichtigkeit der Luft gegen die innere Poluircgion als 
Wirkung der niedrigen Temperatur der Luftdruck an der Ei dohci flache sogar 
etwas steigt, namentlich im Sommer, wo der Polarwirbel am schwächsten entwickelt 
ist Dies bewirkt dann ausfliessende Lufthewegungen an der Erdoherliache, wie 
sie die Beobachtungen auch in beiden Zirkumpolarregionen ei geben haben 

Der Kalmengurtel am Äquator Obgleich es ziemlich solbstveis Und lieh 
scheint, dass dort, wo die beiden Passate Zusammentreffen und die Luft aufsteigt 

1) Der Begrift Rei'bung wird liier im weiteren Sinne genommen, wie deiHelbo bei den atiuoHi>lianHolien 
Bewegungen in der Hegel angewendet wird 

2) Nalie dem Pol i&t leine eihebhcho Difierenz zwi&elien dei öBtlicliou Küin])ononio der Gohickiv indigkoit 
der oberen und unteien Scbichten und desbalb wenig Kralt voibanden, die Reibung an dei Euloborlldohe zu 
uberwinden und die östliche Geschwindigkeit zu erhalten Da nun diese Komponento doi Bowoguiig in den 
Polarregionen Idem ist und gleicher Weise die Komponente dei Bewegung Yon den Polen, ho musH daHolbst 
nahezu Windstille heiischen, so lange nicht besondeie stöiende Kialte wirksam weiden, (Feiiel, Tioatiso on 
tlie Winds pag 152 ) Die horizontalen Temperatmditterenzen sind geling, dahoi die Plitohou gleiohen Diuekos 
mehr parallel, kein Mas&enaustansch von Luft zwischen unten und oben, enlsteliüiule Winde werden durch 
Reibung bald vernichtet, ohne Ersatz lebendige! Kraft von oben Alles begünstigt die Ruhe der Atniosphkro 
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(aber auch hier dürfen wir keinen eigentlichen „Wind in die Höhe“ annehmen), an 
der Erdoberfläche nahezu Windstille herrscht, also der Kalmengürtel (das Doldrum) 
angetroflen wird, so müssen wir uns doch näher darüber Eechenschaft geben. 
Denn die Passate wehen nicht gerade gegen einander, sondern werden mit An- 
näherung an den Äquator mehr reine Ostwinde. Von dieser Seite scheint also 
kein Grund vorhanden zu sein, dass die Bewegung der Luft hier ganz aufhört. 
In der That kommen die Schiffe auch bisweilen, namentlich im westlichen Teile 
der Ozeane, direkt von dem einen Passat in den anderen, ohne eine eigentliche Kal- 
menzone passiert zu haben, 

Ferrel erklärt die Windstille am Äquator so. Die Westkomponente der Passate 
ist eine Folge der Ablenkung durch die Erdrotation. Diese Ablenkung verschwindet 
aber am Äquator, und damit werden auch die relativen Geschwindigkeiten sehr klein 
oder verschwinden ganz, und folglich ist dasselbe der Fall mit der Khaft, die an 
der Erdoberfläche die Eeibung überwindet und eine Westkomponente der Bewegung 
aufrecht erhält. Da ferner keine Bewegung von Kord oder von Süd zwischen den 
beiden Windsystemen der Erde nahe dem Äquator vorhanden ist, so besteht hier 
eine Kalmenzone, die sich rings um die Erde erstreckt, so weit nicht örtliche 
Strömungen oder Kräfte das verhindern, die aber hier ausser Betracht bleiben. 

Ekholm zieht die vertikale Komponente der Ablenkungskraft der Erdrotation 
zur Erklärung herbei, welche ja am Äquator am stärksten ist. Dieselbe drückt 
den Ostwind gleichsam gegen die Erde, vergrössert dadurch in hohem Grade die 
Eeibung, welche dann bewirkt, dass die relative Bewegung der dem Äquator zu- 
strömenden Luft gegen die Erde unterdrückt wird, d. i. die Luft alsobald nahezu 
vollkommen das Eotationsmoment der Erdoberfläche am Äquator annimmt, also 
Windstille eintritt. Er beruft sich dabei auch auf Helmholt zA) 

Ekholm betrachtet die Atmosphäre als eine Eeihe rotierender Luftringe und 
zeigt, dass ein Luftring, der langsamer als die Erde rotiert, mithin als Ostwind 
auftritt, schräg nach unten gegen den Äquator gedrückt wird, wobei die Eeibung gegen 
die Erdoberfläche auf die untersten Luftschichten sehr kräftig einwirkt, um das 
Eotationsmoment zu vergrössern und somit Windstille zu erzeugen. „In die Kalmen- 
zone selbst werden sich die unteren Schichten der Passatwinde erst einschieben 
können, sobald ihr Eotationsunterschied gegen die Erdoberfläche ganz aufgehoben ist.“ 

Ein weiterer Grund für das Fehlen horizontaler Winde am Äquator liegt 
darin, dass eine Ablenkung derselben fehlt. 

In mittleren und höheren Breiten erzeugt ein in der Höhe herrschender Wind 
wegen seiner stauenden oder saugenden Wirkung (infolge der Ablenkung, die er er- 
fährt) auch unten eine Änderung des Gefälles und damit auch unten Winde. Am 
Äquator aber, wenn infolge von Eeibung unten Windstille herrscht, wird diese von 
oben nicht gestört, der obere Wind überträgt keine lebendige Kraft nach unten 
(Möller). In der Kalmenzone fehlt die horizontale Bewegung und herrscht nur 
noch ein täglicher vertikaler Luftaustausch, der sich Tag für Tag das ganze Jahr 
hindurch wiederholt ohne jeden systematischen Luftaustausch zwischen Nord und Süd. 

IIL Beschränkungen clei* Anwendbarkeit des Prinzips der Erhaltung 
der Flächen auf die atmosphärische Zirkulation. 

In den vorausgegangenen Erörterungen wurde von dem Prinzipe der Erhal- 
tung der Flächen auf die Vorgänge bei der atmosphärischen Zirkulation unbe- 

1) Helmlioltz, Ü'ber atmospliäriselie Bowegungen. Sitzimgsberielite der Berliner Adad. 1888. XXVI. 
S. G59/660; aiieli Met. Z. 1888. S. 337. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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schrankte Anwendung gemacht Nach diesem Prinzip ändert sich die Kotations- 
geschwindigkeit dei Luftmassen, die reibungslos von einem Breitekreis auf einen 
anderen übertreten, im umgekehrten Verhältnis zu deren Abstanden von der Erd- 
achse, also zu den Halbmessern derselben Unter dieser Voraussetzung erhalt man, 
wie oben schon bemerkt worden ist, sehr grosse West-Ostgeschwmdigkeiten in den 
höheren Breiten für die m dei Hohe vom Äquator dahin abfliessenden Luftmasseii , für 

r 

den 60 Breitegiad z B schon 465 == 2 X 465 = 930 m, also relativ zur 

r cos ^ ’ 

Eidoberflache einen Weststurm von 930 — 233 = 697 m Dass so giosse Ge- 
schwindigkeiten nicht vorhanden sein können, zeigt uns schon die Luftdruck- 
verteilung an der Erdoberfläche Eine solche Eotationsgeschwindigkeit wurde einen 
Gradienten von rund 95 mm erzeugen^), der auch an der Erdoberfläche zum grössten 
Teil zur Beobachtung gelangen musste, wahrend doch der wirkliche Gradient unter 
60^ nordl Br kaum 0-2 mm, unter 60® sudl Br. auch nur 0 8 mm betragt Nun darf 
man annehmen, dass die Luft in der Hohe auf dem Wege vom Äquator bis zum 
60. Breitegrad zwar wenig durch Reibung, wohl aber durch Mischung mit den 
unteren, durch Reibung am Erdboden stark verzögerten Luftmassen einen grossen 
ja selbst den giossten Teil dieser Rotationsgeschwindigkeit emgebusst hat Aber 
dass diese Annahme noch durchaus ungenügend ist, die DiflPerenz zwischen ca 700 m 
und der aus Cirrusbeobachtungen zu 30 — 40 m sich ergebenden wirklichen Ge- 
schwindigkeit zu erklären, ist einleuchtend Wir müssen also schliessen, dass ent- 
weder die Anwendung des Prinzipes der Flachen auf die atmosphärische Zirkulation 
unstatthaft ist, oder dass irgend welche Umstände verhindern, dass Luft vom Äqua- 
tor direkt in 60® Breite übertreten kann 

Es ist das Verdienst von W v Siemens und namentlich auch von Max 
Möller, auf die Beschränktheit der Anwendung des Flachensatzes auf die atmo- 
sphärische Zirkulation aufmerksam gemacht zu haben 

Damit die rotierenden Luftmassen von niedngeren in höhere Breiten über- 
treten, also sich der Erdachse entsprechend annahern können, muss eine Kraft auf 
sie einwirken, welche die grossere Zentrifugalkraft der kleineren Rotationskreise zu 
iiberwinden vermag Eine solche Kraft kann in einem polwarts gerichteten Druck- 
geMle vorhanden sein Eine einfache Rechnung lehrt aber, dass die wirklich vor- 
handenen meridionalen Druckgefalle (Neigung der Flachen gleichen Druckes) nicht 
genügen, um grosse Breiteanderungen der rotierenden Luftmassen zu ermöglichen 


1) S S 473 

2) W V Siemens, Über das allgememe Windsystem der Erde Sitzungsbeiiolite doi Berliner Akad 
1890. XXX — M Möller, Anwendung des Q-esetzes doi Eläehen auf atmosphänselie Stromnngon Met Z XXV 

1890 S 411 

8) Wenn die Masseneinbeit Luft vom Äquator zum 60 Breitegrad nnt Erhaltung des Eotationsmomentes 
gelangt, so beträgt ihre Geschwindigkeit 2 x 465 m, also ihre lebendige Kraft entspiechend oinei 

Fallhohe h — 43900 m, dei Gewinn an lebendiger Kraft wäre dabei — ~ = 3 33000 

2g 2g 2g 

Kilogramm-Meter Nehmen wir nun an, dass die Luft in 5 km Höhe vom Aquatoi nach dem 60 Breitegrad ahstromt, 
80 beträgt die verfugbaie Kraft im Maximum 1 aus dem Gefälle infolge des Temperaturunterschiedes, den wir 

29 

zn 290 annehmen wollen, 5000 -2^— 531m und 2 ans dei Neigung des absoluten Horizontes (Gelalle für 

Luftmas&en, die an der Eidrotation nicht teilnehmen) vom Aq.uator bis 60», d 1 8235m, in Summa also 8766 Kilo- 
gramm-Meter, was einer Geschwindigkeit von nur 415 6m entspricht Die Kräfte, welche die Luft gegen die 
Zentrifugalkraft direkt vom Äquator bis zum 60 Breitegrad gelangeu lassen könnten, smd demnach nicht vor- 
handen (Möller) 
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Andererseits kann aber eine Verminderung dei Rotationsgeschwindigkeit der- 
selben durch Reibung, also namentlich durch Massenmischung unterer und oberer 
Luftmassen, das Abstiomen der Luft m höhere Breiten erleichtern ßewegungs- 
verluste befördern somit die atmosphärische Zirkulation in dieser Hinsicht Wenn 
man daher den wirklich stattfindenden Luftaustausch zwischen niedrigeren und 
höheren Breiten beurteilen oder berechnen will, muss man ermitteln, wie weit das 
vorhandene Druckgefalle und die Mischung der oberen und unteren Luftmassen 
die Rotationsmomente der Luftmassen zu uberwinden, resp. zu vermindern im- 
stande sind 

Wenn die Luft, dem durch den Temperaturunterschied bewirkten Gefalle der Flachen gleichen 
Druckes folgend, in der Hohe vom Äquator gegen die Pole hm abfliesst, erlangt sie duich die Erd- 
rotation bald eine so grosse Fliehkraft, dass letztere dem Druckgefalle das Gleichgewicht zu halten 
imstande ist und die Luft den Breitekreis nicht mehr verlassen kann Je grosser die ahlenkende 
Kraft der Erdrotation wird, desto raschei wird dieser Zustand eii eicht und die mendionale Bewegung 
aufgehoben Der tropische Kreislauf, in welchen die ahlenkende Kiaft noch in geringerem Masse 
emgreift, kann sich stetig und ohne Storungen ahspielen Jenseits des 30 Breitegrades abei wird 
die Ablenkung der dem Pol zufliessenden Luftmassen bald so gross ^), dass der Kreislauf zum Still- 
stand kommen und keine Luft oben gegen den Pol abfliessen konnte, wenn nicht durch Luftaustausch 
zwischen den obeien und unteren Schichten die Rotationsgeschwindigkeit der ersteren verringert wurde 
„Ohne Veiluste an Energie wurde die kaloiiscbe Maschine in der kalten und gemässigten Zone 
aufhoien, Wirkungen zu zeigen‘‘ (Möller) In der gemässigten und kalten Zone wurde demnach 
die Luftzirkulation in meridionaler Richtung ganz zum Stillstände kommen, wenn nicht durch die 
Änderungen der horizontalen Temperatur Verteilung und das Eintreten labiler Gleichgewichtszustände 
in den unteren atmosphärischen Schichten Storungen veranlasst wurden Für den aussei tiopischen 
Kreislauf sind deshalb die Storungserscheinungen eine Existenzbedingung 

Der aussertropische Kreislauf vollzieht sich vermittelst der Storungen, die also einen inte- 
griei enden Bestandteil desselben bilden 

Jede Steigerung der Rotationsgeschwmdigkeit lasst eine aquatorwarts gerichtete Komponente 
entstehen und verstärkt dieselbe, dagegen gestattet eine Schwächung derselben der Luft wiedei eine 
Stiecke polwarts dem Gradienten folgend zuruckzulegen Je mehr Luft von unten emporsteigt und sich 
mit dei oberen mischt, desto rascher kann die Luft oben polwarts abfliessen Umgekehrt, indem die 
Luft, die unter 25— sehr grosse W- Geschwindigkeiten erreicht hat, nur langsam gegen den Pol 
hin in mittelhohe Schichten hinabfallt und sich mit diesen mischt, befähigt sie letztere durch Steigerung 
ihier Rotationsgeschwmdigkeit als oberer Westpassat mit schwacher vom Pol zum Äquator gerichteter 
Komponente wieder in niedrige Breiten zuruckzufli essen Diese Ruckstiomung vollzieht sich in den 
gemässigten Breiten etwa unter 5 km Hohe In der Zone hohen Luftdruckes zu beiden Seiten des 
Tropengurteis erreicht dieser Ruckstrom wieder die Erdobei flache (Möller) 

Im tropischen Teile des Kreislaufes ist das vertikale Gleichgewicht (soweit die nachmittägige Über- 
hitzung der unteren Luftschichten ausser Betracht bleibt) ein stabiles Die oberen vom Äquator 
abfliessenden Luftmassen sind warm, die unteren rasch dem Äquator zufliessenden relativ kühl Die 
potentiell wärmsten Schichten liegen deshalb m der Hohe und Gelegenheit zur Entstehung allgemeiner 
vertikaler und damit auch horizontaler Storungen (Depressionen) ist deshalb hier nicht voihandeii. 

In den gemässigten Breiten, den Regionen des oberen Westpassates (nordwestliche Strömung), 
können in giosseren Hohen kaum Wolkenbildungen und Storungen Vorkommen, da hier die kältere 
Luft von der wärmeren dem Pol zustrebenden überlagert wird Unterhalb aber herrscht vielfach 
labiles GleichgeTvicht, weil unten wärmere und feuchte Lutt, die infolge der Reibung befähigt 
worden ist, dem Pol zuzufliessen (die südwestlichen Strömungen der Erdoberfläche), unter die kältere 
polaie Strömung dei mittleren Schichten gelangt Sie dringt daher vielfach in diese empor und 
veranlasst die Entstehung von Depressionen mit steigendem Luftstrom Das veränderliche Wetter 
dei gemässigten Zonen erklärt sich dadurch In den unteren und mittleien Schichten vollziehen sich 
vielfach Massenmischungen der Luft, und der polare Wirbel beginnt dann zeitweise mächtig zu 
ai beiten, kann aber dann zeitweise wieder ohne Einfluss auf die unteren Schichten bleiben, wenn 
gegenseitige Eingriffe der ubereinanderliegenden Schichten ausbleiben Gegen die subtiopischen Zonen 
hohen Druckes hin vermindert sich die Mächtigkeit der unteren polwarts strebenden Westwinde 
Auch ist die Luft hiei relativ trocken, da sie erst vor kmzem herabgesunken ist Im mittleien Teile 
dei Hochdruckzone erreicht der aus mittleren und höheren Breiten stammende lallende Luftstrom die 
Eidoberflache, ei ist einem trockenen Föhnwind veigleichbai 2 ) 


1) Nach M Möllers Schätzungen eneichen die oberen Westwinde um den 30 Breitegrad herum ihre- 
grösste Geschwindigkeit, denn darüber hinaus halt die rasch zunehmende Ablenkungslciaft dei Erdrotation dem 
Druckgetälle das Gleichgewicht, und eine Zunahme der Geschwindigkeit ist deshalb nicht mehr zu erwarten 
Die Luft kann den Bieitekreis ohne Storungen nicht mehr veilassen. 

2) Max Möller, Zur Dynamik der Atmosphäre Met Z XZYIII 1893 
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lY. Die jäMiiclie Periode in der atmospliärisclieii Zirhnlation. 

Da die allgemeine Luftziilmlation zwischen A(][nator und Pol durch die Tem- 
peratui differeiiz der Luftmassen an diesen Ausgangs- und Endpunkten in Be- 
wegung gesetzt wird, so ist die Energie dei selben auch von der Grosse dieses 
Warmeunterschiedes abhängig. Sie ist demnach am lebhaftesten in jener Hemi- 
sphäre, die Winter hat, wie schon oben an der Zunahme der Neigung der Flachen 
gleichen Druckes vom Sommer zum Winter gezeigt wmde. Eine stärkere Erkaltung 
der Zirkumpolarregion wild denselben Erfolg haben, wie eine Warmezunahme in 
der Aquatorialregion, es kommt ja nur auf die Temperaturdifferenz an 

Auf der südlichen Hemisphäre, wo die antarktischen Eaume auch im Sommer 
sehr kalt bleiben, wahrend die mittlere Tempeiatur der Aquatorialregion das ganze Jahr 
hindurch ziemlich konstant bleibt, ist die Luftzirkulation deshalb auch im südlichen 
Sommer sehr lebhaft, wahrend sie im nördlichen Sommer auf der Nordhalbkugel 
sehr abgeschwacht wird, wie sich im jährlichen Gange aller meteoiologischen 
Elemente daselbst auf das deutlichste zeigt, wogegen auf der südlichen Halbkugel 
kein so ausgeprägter jährlicher Gang besteht. Zudem fehlen ja auch auf der süd- 
lichen Halbkugel solche grosse Storungen der atmosphärischen Zirkulation, wie sie 
im Sommer der nördlichen Halbkugel die staike Erwarmung der Kontinente bis 
in höhere Breiten hinauf hervorruft, welche das obere Gefalle der Flachen gleichen 
Druckes stark vermindert und bis zu mittleren Breiten hinauf sti eckenweise wohl 
ganz aufhebt 

Die Temperaturdifferenz zwischen der Aquatorialregion und dem Zirkumpolar- 
gebiet betragt auf der nördlichen Halbkugel im Januar ca 64 ® (26^/2 am Äquator, 
— 38 am Pol), im Juli aber bloss 28 ® (10® nordl Br 28^2 ^ Pol etwa 0®), ist 
dann somit weniger als halb so gross Wie gross diese Unterschiede auf der süd- 
lichen Halbkugel sind, wissen wir nicht, jedenfalls ist die Änderung vom Winter zum 
Sommer geringer Die Geschwindigkeit der atmosphärischen Zirkulationsstromungen 
muss demnach vom Sommer zum Winter auf der nördlichen Halbkugel mindestens 
auf das Doppelte anwachsen, wenn nicht noch mehr Ferrel schätzt, dass diese Ge- 
schwindigkeit nahe im Verhältnis des Quadrates der Grosse des Temperatur- 
gradienten wachsen konnte 

Eine andere halbjährige Ungleichheit in der Luftzirkulation der Erde besteht 
in dem Luftaustausch zwischen den beiden Hemisphären Nicht allein die Ver- 
schiedenheit der gleichzeitigen mittleren Temperatur der beiden Hemisphären im 
nördlichen Winter und im nbidlichen Sommer notigen uns zu dieser Annahme, 
sondern auch die Änderungen der mittleren Barometerstände, auf welche S 175 
hingewiesen worden ist Welche Konsequenzen dieser obere Luftaustausch zwischen 
beiden Hemisphären für die allgemeine Zirkulation haben mag, darüber hat man 
sich noch keine Eechenschaft zu geben versucht 

1) Ein Weines Beispiel dafür ist folgendes Der mittlere Gradient im Niveau von 2500 m /wischen 
S Bernhard und Säntis beträgt Wintei 1 1, Herbst 0 7, Erülüing und Sommer 016 Siehe Maurer, Met Z 
B XIX. 1884 S 513 

Ferrel, Treatise on the Winds iiag 115 — Besondere Beachtung veidient die Abhandlung von 
N Ekholm, Anwendung des Oarnot sehen Satzes auf die Kieisläufe der Atmosphäie Met Z B XXVI 
1891 S 366 



y. Buch. 

Die atmosphärischen Störungen. 

Erstes Kapitel. 

Das Wetter im allgemeinen. 

Das Zusammenspiel aller meteorologischen Elemente zu einer bestimmten Zeit 
an einem bestimmten Orte liefert das, was wir das „Wetter“ nennen. Das Wetter 
ist nicht ein mittlerer atmosphärischer Zustand, sondern der Totaleindruck oder 
Totaleffekt der gleichzeitig während eines bestimmten kürzeren Zeitraumes, strenger 
genommen in einem gegebenen Moment, zu einer bestimmten Stunde, thatsächlich 
eingetretönen atmosphärischen Erscheinungen. 

Wir sprechen von dem Wetter eines bestimmten Tages, kaum noch vom 
„Wetter“ eines ganzen Monates, und nur von der „Witterung“ eines ganzen Jahres, 
denn je grösser der Zeitraum wird, desto mannigfachere, verschiedenartige atmo- 
sphärische Erscheinungen sind vorübergezogen, die sich nur mehr in den allge- 
meineren Begriff „Witterung“ zusammenfassen lassen. Witterung bezeichnet schon 
eine Abstraktion, das Wetter ist ein reeller Zustand, ein aus der wechselnden Eolge 
der Witterungserscheinungen herausgegriffener einzelner Akt. Eine Wetterkarte 
stellt die gleichzeitig über einem Teile der Erdoberfläche zu einem bestimmten 
Moment vorwaltenden atmosphärischen Erscheinungen dar. Wetterkarten für Monate 
oder ein ganzes Jahr giebt es eigentlich nicht, denn das Zusammenspiel einer 
mittleren Temperatur, einer mittleren Bewölkung, eines mittleren Windes, einer 
mittleren Regenmenge oder einer Monatssumme der Regenmenge giebt kein 
Wetter mehr. 

Solche „Witterungskarten“ führen hinüber zu dem aus mehrjährigen Beobach- 
tungen abgeleiteten durchschnittlichen Zustande des Wetters für einen bestimmten 
Abschnitt des Jahres, für welchen wir die besondere Bezeichnung Klima haben. 
Das Klima eines Ortes ist der Inbegriff der mittleren atmosphärischen Zustände 
an einem bestimmten Orte zu einer bestimmten Jahreszeit. 

In einem erheblichen Teile der Tropenzoneü fallen Klima und Wetter einer 
bestimmten Jahreszeit nahezu zusammen. Das Klima ist auch das Wetter. Man 
trifft zu einer bestimmten Zeit des Jahres in der That fast immer auch den 
mittleren Wind, die mittlere Himmelsansicht etc. Besonders ist dies der Eall im 
inneren G-ebiete der Passate, wo selbe über das Meer wehen. „Störungen“ des 
mittleren Zustandes fehlen fast ganz. Würde der stationäre Zustand des atmosphä- 
rischen Kreislaufes auf der ganzen Erde ebenso der gleichmässig herrschende sein, so 
würden Wetter und Klima überall zusammenfallen. In der Tropenzone ist das in der 
That mehr oder weniger der Pall, in den mittleren und namentlich in den höheren 
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Breiten jedoch kommt der mittleie, stationäre Zustand des atmosphärischen Kieis- 
laufes nur ganz voruhei gehend ziii Eischeinung Derselbe unterliegt foitwahren- 
den Stoiungen Dei atmosphärische Kreislauf vollzieht sich eigentlich nur in Form 
von Storungen, die so ablaufen, dass ihr mittlerer Effekt jene Lufttianspoite besorgt, 
welche dem schematischen Bilde dei allgemeinen Luftbewegmigen der höheren Breiten 
entsprechen Darum ist es hier erst spat und bisher ubeihaupt nur teilweise ge- 
lungen, in der raschen Flucht der Erscheinungen das vei hüllte Gesetz derselben 
aufzufinden 

Emei Beschreibung diesei Storungen ist das letzte Buch dieses Werkes ge- 
widmet 

Alteie Anschauungen ubci den Zusammenhang der Witterungser- 
scheinungen Die Dovesche Auffassung dieses Zusammenhanges, über welche 
hier zeitlich nicht zuruckgegangen weiden soll, entsprach dem Standpunkte eines 
scharfsinnigen Beobachters, der bei der Beuiteilung desselben bloss auf die Ver- 
knüpfung der meteorologischen Erscheinungen, wie sie nach einandei an dem- 
selben Beobachtungsorte eintreten, angewiesen ist Da diese Auffassung lange Zeit 
die deutsche Meteorologie, ja zeitweilig die Meteorologie ubeihaupt bcherischt hat^) 
und noch jetzt hie und da nachklingt, so vei dient dieselbe eine kurze Dai Stellung 
Dieselbe giebt auch Gelegenheit, die Aufeinanderfolge der Witterungs Verhältnisse 
der gemässigten Zonen nach alteren Methoden zu beleuchten, die noch immer Inte- 
resse beanspruchen können 

Der aufmerksame Beobachter, der seine eigenen meteorologischen Aufzeichnungen 
und Wahrnehmungen kausal zu verknüpfen bemüht ist, findet alsbald, dass die 
Änderungen des Wetters an seinem Orte mit den Änderungen der Richtung dos 
Windes enge Zusammenhängen Bei einer bestimmten Windrichtung tritt zumeist 
auch eine bestimmte Temperatur, Feuchtigkeit und Bewölkung ein, und es legnet 
auch zumeist nur bei gewissen Winden Jeder herrschende Wind hat sein be- 
stimmtes Wetter, so dass man geradezu von Sud- oder Westwettei, sowie von Nord- 
oder Ostwetter spiechen kann 

Mit der Drehung des Windes nach einem anderen Viertel des Hoiizontes 
ändert sich auch die ganze Wetterlage Diese Wahrnehmung hat zu dem Versuche 
geführt, die mittleren meteorologischen Qualitäten der einzelnen Windiichtungen 
zu berechnen, für jede der 8 oder 16 Windrichtungen die denselben zukommenden 
Mittelwerte des Luftdruckes, der Temperatur, Feuchtigkeit, Bewölkung und Regen- 
wahrscheinlichkeit festzustellen Als Ergebnis solcher Berechnungen erhalt man 
die sogenannten „Win dr OS en‘‘, die man als barische, thermische, atmische, nephische 
und Regenwindrosen unterschieden hat Für eine meteorologische und klimatische 
Beschreibung eines Ortes sind diese Windrosen noch jetzt nicht unwichtig, wenn 
sie auch jetzt durchaus nicht mehr dieselbe Bedeutung haben, wie in der alteren 
Meteorologie Namentlich für entlegenere Gegenden, für welche keine synoptischen 
Wetterkarten gezeichnet werden können, ist die Berechnung solcher Windrosen 
noch immer anzuempfehlen 


Das umfassendste, sehr sorgfältig und umsichtig kompilierte Lehrbuch der Meteoiologie von E S ch m i d , 
Leipzig 1860, kann dafür als Zeuge angerufeu werden 

2) Khmtz und Do V e haben von diesen Windrosen eine ausgedehnte Verwendung gemacht M s Schmid, 
Meteorologie S 575 etc Kämtz, Repertorium der Meteorologie I bis III Dorpat 1860—1864 Besondeis 
umgehend B II S 1 Barometrische Windrose zu Dorpat, gründlichste Anwendung diesei Methode und fiuhoi 
Lehrhuch der Meteorologie B 11 S 26 Hann, Untersuchungen übei die Winde dei noidlichen Hemisphäre 
I Winter Sitzungsberichte der Wiener Akad LX Juli 1869, II Sommei Ebenda B LXIV. Okt 1871 
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Berechnet man die Abweichungen der einzelnen meteorologischen Elemente 
von ihrem Mittelwert für die betreffende Jahreszeit bei jeder Windrichtung^ so 
stimmen dieselben für grössere Teile der Erdoberfläche so weit überein, dass man 
die für verschiedene Orte gefundenen Zahlen zu Mittelwerten vereinigen kann. 

Die folgenden Zahlen geben eine Vorstellung davon, in welcher Weise die 
Eigenschaften der 8 Hauptwindrichtungen durch solche Windrosen gekennzeichnet 
werden. 


Barische Windrosen (Abweichungen des Luftdruckes vom Mittel j Millimeter), 
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Östliches Asien und östliches Nordamerika (Littorale). 
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Die Nord- und Ostwinde haben überall den höchsten, die Süd- und West- 
winde den niedrigsten Luftdruck. Der Übergang erfolgt regelmässig. An den Ost- 
seiten der Kontinente sind die Extreme etwas nach S und N zurück geschoben. 
Die Unterschiede sind im Winter fast doppelt so gross als im Sommer. 


Thermische Windrosen (Abweichungen, C.- Grade). 
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Der Einfluss der Winde ist im Sommer ein anderer als im Winter. Er ist 
im Sommer viel kleiner und das Maximum der Temperatur geht in Westeuropa 
von SW auf SE zurück, in Ostasien und Amerika verschiebt sich weniger das 
Maximum als das Minimum der Temperatur, das von NW auf NE hinüber wandert 
Die Nordwinde sind überall und zu allen Jahreszeiten die kältesten, die Ostwinde 
aber sind auf den Westseiten der Kontinente im Winter kalt, im Sommer warm, 
auf den Ostseiten umgekehrt im Winter warm und im Sommer kalt. Mit anderen 
Worten: die Landwinde sind im Winter kalt, im Sommer warm, die Seewinde 
im Winter warm und im Sommer kalt. Die thermischen Windrosen belehren uns 
über das mittlere Mass dieser Kälte- oder Wärmezufuhr. 

Wie die KältezuMir oder die Abkühlung durch die Winde von Küste zu Küste quer durch 
einen Kontinent nach Richtung und Stärke sich ändert, ersieht man am besten aus den folgenden 
Zahlen, welche die kälteste Windrichtung und ihren thermischen Einfluss angeben. 


C. de Seue, Windrosen des nördlichen Norwegen. Christiania 187G. Mohn, Eegenwiiidrosen für Norwegen. 
Klima Tabeller for Norge XIII. Christiania 1900. Schreiber, Bio Bedeutung der Windrosen. Pet. G-eogr. 
Mitteilungen. Ergänzungsheft 66. Gotha 1881. 
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Kälteste und waimste Windiiclitung ubei einem Kontinent dei noidlichen Hemisplime 



West-Europa 

Mittel-Russland 

West- Sibirien 

Ost- Asien und 
Ost-Ameiiba 



A Winter 



Kaltestei Wind i 
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s 150 W 

N 350 W 

S 80 E 
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B Sommei 



Kaltestei Wmd 
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340 
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Die kälteste Wiiidiiclitung kommt im Wmtei von Norden und geht gleichzeitig radial vom 
Zentrum des Kontinentes aus, dreht sich also heim Übergang von der West- zm Ostkuste von ENE 
nach NNW, im Sommer ist sie sozusagen die Resultieiende zwischen dei Nordriclitung und der 
Richtung des nächsten Meeres Umgckehit verhalt es sich mit der waimsten Windrichtung Der 
Einfluss der Winde auf die Tempeiatur steigt gegen das Inneie dei Kontinente und ist im Sommei 
nur halb so gross und weniger als im Winter 

Die absolute Feuchtigkeit zeigt in der Windrose den gleichen Gang wie die Tempeiatui , die 
relative Feuchtigkeit ist bei den Landwinden gering und steigt bei den Winden, die vom Meere 
kommen Dasselbe zeigen Bewölkung und Regenwahischeinlichkeit, dei Gang dei selben in dei Wind- 
rose ist aber so charakteiistisch, dass er hioi in Form von Jahresmitteln angedeutet w’^erden soll 


West-Europa 


West-Europa 
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Die Landwinde sind Wmtei wie Sommei die heiteicn und tiockenen Winde, die Seewinde des- 
gleichen die tiuben und leuchten Winde 

Diese Eigebnisse behalten auch mit Rücksicht auf die neueren Anschauungen ubei die den 
Wetteiandeiungen zu Grunde hegenden Uisachen noch volles Intel esse 2 ) 

Der Rcgenlall und die Bewölkung an einem Oito sind, wie wii sehen weiden, eigentlich nicht 
davon ablnlngig, ob das Barometei daselbst hoch oder tiel steht, sondern davon, ob das Barometer 
niedriger odoi holiei steht als m dei Umgebung, d 1 ob dei Ort in dei Area einer Baiomoter- 


1) Dio Bedeutung der thermiscliöii Windrosen fdr das Terstllndms doi Witteiimg erläutert W1 Koppen 
duich folgenden Hinweis 

In NW-Kuropa ist clor Iciilt aste Wind im Winter ENE, im Sommer aber ist der wärmste SE /ai E Bleibon 
also die Windverhältnisse z B im Mai dieselben wie im. Januar (also auch ziomlich gloiche Druck Verteilung), 
so können diese hoiden Monate in Beyug auf ihro Temperatur einen Gegensatz zeigen So war os in dei That 
dar Ball am Jahie 1889 Der Januar war bei östlichen Winden kalt, der Mai bei gleicher vorhorrschondor Wind- 
ricktung warm Umgekehrt ist im Winter der wJirmstoWind SW, der kälteste WNW, beinahe gleicher Wind- 
riehtung ist dann der Januar warm, der Mai kalt 1885 und 1887 waren Januar und Mai beide kalt, dio Winde 
aber auch entgegengesetzt 

Im Innern des Kontinentes ist keine deraitige Änderung der Witterung mit gleichen Windiichiungen voi- 
bunden, denn die Drehung der Pole dei Windrosen vom Winter zum Sommer ist gering Während sie in NW- 
Europa duichschnitthch 1170 beträgt, betiägt sie in Mitteliussland 68^, in Westsibirien nur 21^ (Mot E 1889 
S 310) 

3) W Koppen hat gezeigt, dass der meteorologische Charakter derselben Windnchtung em anderer ist, je 
nachdem, dieselbe einem Gebiete hohen Luftdinckos (einei Anticyklono) oder einem Bai ometermmimum angehort 
Über die Abhängigkeit des klimatischen Charakters dei Winde von ihrem ürspiungo Wild, Rep XY Nr 4 1874. 
Dieser Standpunkt wird im nachfolgenden noch seine Begründung und Würdigung finden Der isolierte Be- 
obachter oder der Meteorologe auf dem Dove sehen Standpunkt kann oder konnte diese Unterscheidung nicht 
machen Er findet trotzdem die Winde gut gekennzeichnet m Bezug aui ihie motoorologischon Eigenschaften, 
was andeutet, dass für einen bestimmten Ort odei ein. bestimmtes Land emo bestimmte Windnchtung in der 
grössten Mehrzahl der Bälle denselben Ursprung hat, dass also dieser Ort m Bezug auf die ,, Zugstrassen der 
Barometeiminima“ ziemlich konstant die gleiche bezügliche Lago beibehält 
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depression oder in der Area eines Barometermaximums liegt (in Bezug auf die Unogebung). Trotz- 
dem bewährt sich im grossen Durchschnitt die populäre Regel, dass die Regenwahrscheinlich- 
keit wächst, je niedriger der Barometerstand, und abnimmt, je höher derselbe ist. Umgekehrt ver- 
hält es sich natürlich mit der Wahrscheinlichkeit heiteren Himmels. Kämtz hat für Dorpat und 
Mitau aus langjährigen Beobachtungen die Wahrscheinlichkeit des Regens (Niederschlages), sowie 
jene heiteren Himmels bei verschiedenen Barometerständen für die einzelnen Monate berechnet und 
sehr detaillierte Tabellen darüber gegeben (Repertorium für Meteorologie. B. III. S. 270). Wir haben 
dieselben zu der folgenden kleinen Tabelle verdichtet, welche einen raschen Überblick gestattet und 
statt der Barometerstände selbst die Abweichungen vom mittleren Barometerstand als Argument ein- 
gesetzt, wodurch die Tabelle allgemeinere Bedeutung erlangt. 

Die Tabelle spricht für sich selbst. Bemerkenswert ist, dass bei gleich niedrigen Barometer- 
ständen die Regenwahrscheinlichkeit im Sommer grösser ist als im Winter, bei gleich hohen positiven 

Abweichungen aber im Sommer kleiner ist als im Winter. Die Wahrscheinlic''' ’’ 

stimmt damit überein, und zeigt natürlich den entgegengesetzten G-ang. 


Abhängigkeit der Niederschlagswahrscheinlichkeit und der Wahrscheinlicl 
vom Luftdruck nach 16jährigen Beobachtungen zu Dorpat und 30j 
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Die Ergebnisse, welche die Berechnung der Windrosen liefern, sowie die direkte 
Wahrnehmung, dass mit der Drehung des Windes um den Horizont ein voll- 
ständiger Wettercyklus abläuft und dann von neuem wieder beginnt, führten natur- 
gemäss zu der Ansicht, dass der Wind das Wetter macht, dass die Hordwinde die 
Ursache der niedrigen Temperatur aber zugleich auch des hohen Barometerstandes 
sind, der sie begleitet, und umgekehrt bei den Südwinden. Der Barometerstand 
hängt von der Windrichtung ab (nicht umgekehrt), das war der Dovesche 
Standpunkt. 

Es giebt (nach Dove) zwei Wettermächte, den.NE-Wind, der kalte und deshalb schwere und 
trockene Luft führt, und den SW-Wind, der warme und deshalb leichte und feuchte Luft führt. Die übrigen 
Winde sind nur Übergangserscheinungen dieser beiden Hauptströme. Der eine kalte und schwere Luft- 
strom ist der Polarstrom, der andere warme und leichte der Äquatorialstrom. Und hier ergab sich 
auch sogleich die Beziehung des Wetters zu der allgemeinen Zirkulation der Atmosphäre. In den Tropen 
fiiessen diese beiden gegensätzlichen Luftströmungen übereinander, ausserhalb der Tropen ah er 
nebeneinander. Der SW, der rückkehrende Passat oder Äquatorialstrom, führt die Luft vom Äqa- 
tor den höheren Breiten zu, der Polarstrom besorgt den Rücktransport derselben in die niedrigeren 
Breiten. Der Äquatorialstrom hat sein Bett hauptsächlich über den Ozeanen und an den Westküsten 
der Kontinente, der Polarstrom im Innern der Kontinente und längs deren Ostküsten. Derart hatte 
Dovo ein einheitliches System der atmosphärischen Zirkulation begründet, in welchem es keine 
Schwierigkeit gab, auch nicht in Bezug auf die Rückkehr der Luft vom Pol zum Äquator, und 


1) Nicht so selten heitert sich der Himmel hei niedrigem. Barometerstand rasch auf und d.as Wetter bleibt 
schön, ohne dass der Luftdrnek steigt. Das tritt ein, -wenn noch niedrigerer Barometershand sich in der Um- 
gehung eingestellt hat, so dass der Beohachtnngsort dadurch in das Gebiet eines Rückens höberen Luftdruckes 
zu liegen kommt. 
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das mit den beobacliteten Wittermigsveihaltnisseii dei gemässigten Zonen jin vollem Einklang zu 
stehen schien 0 

Denn „es lag nun nahe, die Gesamtheit dei Witterungsei sclieinungen unseiei Bi eiten auf den 
Kampf zweier Luitstiome zuruckzufuhren , welche, w^enn sie einseitig als KE und SW voi walten, 
die Witterungsextreme bedingen, in gehörigem Masse aber inemandei ubei gehend, den Wechsel hci- 
voriufen, w^elcher das bezeichnende unserei klimatischen Verhältnisse ist‘‘ (Dove 1837) 

Die Foim, m welchei sich diesei Übergang vom Polarstiom zum Aquatoiialstrom vollzieht, 
wild m dem sog „Diehungsgesetz des Windes“ ausgesprochen, auf dessen Begiundung Dove ein 
besondeies Gewicht gelegt hat Das Do vesche Drehungsgesetz des Windes lautet kuiz Auf beiden 
Hemisphaien dreht sich dei Wind mit dei Sonne, auf dei noidhchen von E über S nach W 
und N, auf dei südlichen von E über K nach W und S Diesen Ei fahi ungssatz , der mein odei 
wemgei bestimmt schon fiuher vielfach ausgespiochen woiden ist^), suchte nun Dove auch zu be- 
giunden Sem Gedankengang dabei ist kuiz folgen dei * Auf dei nördlichen Halbkugel gehen Winde, 
welche als K-Wmdc entstehen, bei ihrem allmählichen Fortschi eiten in KE und endlich in E ubei , je 
weiter dei N hei kommt, desto mehr dreht sich die Windfahne von K über KE nach E Ein ein- 
tretender Südwind verdrängt den derart abgelenkten und schwach gewordenen Polai Strom über SE 
nach S, wiid abei, gleichfalls dei Ablenkung unteihegend, zu einem SW und W weiden etc"^) 

Dies ist das „Grundphanomen“, auf welches Dove „alle nicht periodischen Veiandeiungen der 
meteorologischen Elemente“ m den aussertiopischen Breiten zuiuckgefuhit hat 

Das „Do vesche Di ehungsgesetz des Windes“ und die Lehre von dem Polar- und Aquatonal- 
stiom, welche die Oberfl«iche dci gemässigten Zonen einnehmen, indem sie nebeneinander, aber in 
entgegengesetzter Ihchtung heifliesseu von und zu den Polen, bilden die Giundlagen dei alteicn An- 
schauung über den Zusammenhang der Witterungsei scheinungen Die bequeme Einfügung dei 
Wetteilelne m das Schema dei allgemeinen atmosphärischen Ziikulation, die leichte Fasslichkeit 
deiselben, welche fast keine physikalische Vorbildung erfoiderte und was ihr an wirklicher Einsicht 
in die Vorgänge fehlte, durch anspiechende phantasievolle Deutungen und Bildei zu ersetzen wusste, 
das alles neben dem berühmten Kamen ihies Begi anders sicherte den Dove sehen Leinen die weiteste 
Verbieitmig und eine lange Herrschaft auf dem Kontinente 

Entwicklung der gegenwärtigen Ansichten über die üi Sachen der 
Witterungswechsel Sobald man daran ging, bei der Untersuchung der Witterungs- 
erscheinungen den lokalen Standpunkt zu verlassen, die Erscheinungen nicht bloss 
nach ihrer zeitlichen Aufeinanderfolge an demselben Orte zu verknüpfen, 
sondern anfing, die gleichzeitig nher einem grosserem Teile der Erdoberfläche 
benschenden meteorologischen Zustande ins Auge zu fassen, mussten die 
Doveschen Lehren alsbald als unzutreffend und den Tliatsaclien nicht entsprechend 
eikannt werden Namentlich trat sogleich der fundamentale Gegensatz zu der 
alteien Anschauung dann zu Tage, dass man hei Prüfung solcher Wetterkarten 
bald erkennen musste, dass die herrschende Windrichtung von der Verteilung 
des Luftdruckes abhangt, nicht aber der Luftdruck von dem Winde, wie Dove 
angenommen hat Damit wurde die Witteiungslehie auf eine physikalische Basis 
gestellt, die ihr früher gänzlich gefehlt hatte 

Kalten von Teilen der Erdobeiflache, auf welchen das gleichzeitig zu einer 
bestimmten Stunde an zahlreich eien meteerologischen Stationen heri sehende Wetter 

1) H W Dove, Meteorologiscke Untorsuckungen Berlin 1837 — Das Gesetz der Stuime Berlin 1873 
IV Aufl Das Vorwort enthält ein Verzeichnis von 34 Ahhandlnngon Doves’ inPogg Annalen seit 1827 über 
,,Da8 Drehnngsgosotz, Windrosen, Luftstiomo, jährlioho Barometerlcurven, Stüime “ Kurze Darstellung in Lea 
hasea de la M4t6orologie dynamiques Histonquo Etat de nos eounaissances par Hildo br and sson et L Teis- 
serenc de Bort I Paris 1898 

2) So heiBaco, Histona naturalis de vontis Si ventus se mutet conformiter ad motum solis, non rever- 
titur plerumque, aut si hoe faeit, fit ad breve tenipus Kant bezieht sich in seiner Physischen Geoguiiihie auf 
Mariotte, der sagt dass die Winde, die am neuen Lichte aus Koiden zu weben anfangen, ohngefdhr in vier- 
zehn Tagen den ganzen Kompass durchlaufen, so dass sie eistlioh in NE, dann in B, darauf in SE und so ferner 
herumgehon, ingleicben, dass die Winde niemals den ganzen Zirkel in entgegengesetzter Bichtung vollenden 
Kant fuhrt dann diese Diehung auf die ablenkende Kraft der Erdrotation zuruck und erklärt sie ähnlich wie 
später Dove 

Meteorologische Untersuchungen S 124 Theoretische Ableitung des Drehungsgesetzes Pogg Ann 
B 36 S 321 S auch Gesetz der Stürme 

9 Auf den Windkarten der ersten Auflage des physikalischen Atlas von H Bergbaus war die nördliche 
gemässigte Zone bezeichnet als „die Region der SW-Winde oder des lierabgestiegenen Anti-Passates im sieg- 
reichen Kampfe mit den noidlichen Polarstromen “ 
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(Luftdruck, Temperatur, Windriclitung und -stärke, Bewölkung, Regen) in zweck- 
mässiger Weise eingetragen ist, nennt man synoptische Karten oder Wetter- 
karten schlechthin. Gegenwärtig veröffentlichen die meteorologischen Zentral- 
stellen aller grösseren zivilisierten Länder der Erde täglich solche Wetterkarten 
für eine bestimmte Morgenstunde, von manchen werden sogar deren zwei bis drei 
im Tage veröffentlicht. Da diese täglichen Wetterkarten an vielen Orten auch 
öffentlich ausgestellt werden, so ist die Bekanntschaft mit denselben jetzt eine recht 
allgemeine.^) 

Der erste, der eine solche synoptische Wetterkarte entworfen (aber nicht ver- 
öffentlicht, sondern nur beschrieben) hat, scheint H. W. Brandes gewesen zu sein 
(Beiträge zur Witterungskunde. Leipzig 1820, Dissertatio physica etc. Leipzig 
1826 und Brief an Gilbert 1816, Annalen der Physik. LY. S. 112). Er be- 
nützte dazu die Abweichungen des Barometerstandes vom Mittel und konstatierte 
schon eine enge Beziehung zwischen der Richtung des Windes und den Linien 
gleicher Abweichung.^) Brandes zeigte, dass die Verteilung des Luftdruckes die 
Richtung des Windes in jedem Punkte Europas bestimmt und zwar derart, dass der 
Wind von einer Gegend hohen Luftdruckes gegen das Zentrum eines barometrischen 
Minimums weht. Er bemerkt auch, dass die Windrichtung nach rechts abweicht 
infolge der Achsendrehung der Erde, und dass die Zentren der barometrischen 
Depressionen vom Atlantischen Ozean oder dem Kanal zumeist von West nach 
Ost fortschreiten und derart die Änderungen des Wetters bestimmen. Brandes fordert 
schliesslich, zur Untersuchung der Stürme eine Sammlung synchroner Beobachtungen 
einer grossen Zahl von Stationen zu veranstalten. 

1) Die ■\viclitigst 0 und lehrreicliste Samml'uiig’ solelier täglichen Wetterkarten, die sich über einen grösseren 
Teil der Erdoberfläche erstreckt (vom Osten der Vereinigten Staaten, 95° W, über den Atlantischen Ozean bis 
nach Ostrussland, 60—70° E, zwischen 75 und 10° nördl. Br.), ist der von dem dänischen meteorologischen In- 
stitute in Kopenhagen und der deutschen Seewarte in Hamburg herausgegebeue Atlas , gewöhnlich kurz nach 
seinem Begründer als der Hoffm ey ersehe Atlas bezeichnet. Er beginnt mit Dezember 1873. Eür das Jahr 
1882/83 hat das Meteorological Office in London herausgegeben : Synchronous Weather Charts of the K. Atlantic 
and the adjaeent Continents. 1 Aug. 1882. to 3 rd. September 1883, P, I— IV. London 1886. Der Vorgänger 
dieser Publikationen war der vom Pariser Observatorium herausgegebene Atlas des mouvements göneraux de 
TA-tmosphere seit 1864. 

Auf Anregung des internationalen Moteorologen-Kongresses in Wien 1873 wurden internationale Beobach- 
tungen zu einer Sinraltanzeit (Greenwich Mittag) eingeführt, die von dem Signal Service in Washington (als 
anjerikanisohe meteorologische Zentralstelle) gesammelt und' bearbeitet worden sind. Eine grosse Beihe von 
Publikationen dieses Amtes, Zusammenstellung der täglichen Beobachtungen, Wetterkarten für die ganze nörd- 
liche Hemisphäre etc. beruht auf diesen wirklich synchronen Beobachtungen, welche die Zeit von 1878—1887 
umfassen. 

Da Brandes die gleichzeitigen Beobachtnngen des Jahres 1783 den Mannheimer Ephemeriden ent- 
nehmen musste, blieb ihm wohl nichts anderes übrig, denn eine Beduktion der Barometerstände auf das Meeres- 
iiiveau wäre wegen der Unsicherheit der Seehöhen und der Unkenntnis der Barometerkorrektionen unthnnlieh ge- 
wesen. In Hildebrand sson und Teisserenc deBorts „Bases de la Met. dynamiq.u6“ findet man auf S. 47 
■eine solche Wetterkarte für den 6. März 1783 rekonstruiert, die im wesentlichen die Beziehungen zwischen Luft- 
druck und Windrichtung schon auf das deutlichste klarstellt. Interessant ist es, damit die Karte zu vergleichen, 
welche Dove 18G3 von dem Sturm vom 20. Januar 1863 entworfen hat, ebenfalls auf Grund der Abweichungen 
des Luftdruckes vom Mittel. (,, Gesetz der Stürme“ und Zeitschrift f. allgemeine Erdkunde. Neue Folge. B. XV. 
1863. 11.) „Ein Polarstrom bricht rechtwinklig in den aufgelockerten Ä(iuatorialstrom ein.“ 

Dove hielt bis an das Ende seiner Thätigkeit an seiner Lehre von dem Polar- und Äquatorialstrom fest. 
Er bemerkt, es sei ein Irrtum, alle Stürme als Wirbel anzusehen. ,,Ein Äquatorialstrom, der mit stürmischer 
Schnelle von SW nach NE vordringt, erniedrigt in seiner Mitte das Barometer am stärksten, im senkrechten 
Querschnitt nimmt daher der Druck von den Eändern gegen die Mitte des Stromes ab.“ (Über den Sturm vom 
6. und 7. Dezember 1868. Sitzungsberichte der Berliner Akad. 1868.) 

Man s. auch W. v. Bezold, Über die Fortschritte der wissenschaftlichen Witterungskunde während der 
letzten Jahrzehnte. Deutsche Met. Z. II. 1885. S.313, und Köppen, Stellung von Brandes und Dove 
zum barischen Windgesetz. Ebenda S. 414. 
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Sonait hatte schon im Jahre 1820 Brandes den richtigen Weg zur Erfor- 
schung der Ursachen der Witteriingsanderungen betreten. Seinei Aufforderung 
ZU! Sammlung und Benutzung synchroner Beobachtungen wuide in Europa erst 
im Jahre 1863 vom Pariser Observatoiium durch Leverriei entsprochen (ohne 
Kenntnis von Brandes Publikationen, die unbeachtet geblieben sind) 

In Amerika war es E Loomis, der zur Untersuchung zweier Stmme im 
Jahre 1842 die ei ste meteorologis che Karte ver offentlicht hat (vom 16 Februar 1842) ^) 
Ihm folgte bald J Espy mit Wetterkarten für einige Tage des Winters 1843 
Die eiste tägliche Wetterkarte mit Isobaren auf Grund telegiaphischei Wetter- 
berichte hat Le Verrier fm den 11 September 1763 vei offentlicht Vom 
16 September ab brachte das Bulletin de FObservatoiie Impdnal (spater Bull 
International) solche Karten täglich Damit wurde eine neue Periode für die 
Untersuchungen der Witterungserscheinungen eingeleitet ^) 

Dei Mitteilung der wesentlichsten Ergebnisse derselben sind die folgenden Ab- 
schnitte gewidmet 


Zweites Kapitel. 

Darstellung der den Witterungserscheinungen zu Grunde liegenden 

ürsaclien. 

Einleitung. Die (als Tafel beigegebenen) beiden Kärtchen^) zeigen die Vei- 
teilung des Luftdruckes auf der nördlichen Halbkugel zwischen dem Pol und dem 
30 Breitegrad am 1 und 2 Februar 1883 zu der Simultanzeit Greenwich Mittag Da 
im Jahre September 1882 bis August 1883 die internationalen Polarstationen thätig 
waren, konnten die Isobaren auch für die Zirkumpolarregion ziemlich richtig ein- 
getragen werden Die Windrichtungen sind, um die Kärtchen nicht zu überladen, 
weggelassen worden Nach dem, was S 426 über die Winde in der Umgebung 
der Barometerminima und -Maxima gesagt worden ist, wird man für den vor- 
liegenden Zweck das Bild sich leicht ergänzt denken können 

Wir sehen auf diesen Kärtchen, dass die ganze nördliche Hemisphaie von geschlossenen 
Isoharensystemen bedeckt ist, ■welche sich als Barometerminima und -Maxima eiweisen Diese 
Systeme sind auch, wie man bemerken wird, m Bewegung begriffen und zwar im allgemeinen von 
West nach Ost, d i mit der allgemeinen Luftbewegung dei höheren Schichten in den aussoi- 
tropischen Bi eiten uh ei einstimmend Schon hier mag darauf aufmerksam gemacht werden, dass das 
subtropische Barometermaximum nn Atlantischen Ozean nördlich von 30° und das Bai ometcrmaximum 
über Inn eiasien inmitten diesei Bewegungen eine Art fester Pfeiler darstellen, die von den wechseln- 
den Situationen in der Druckverteilung weniger berührt werden Teisseronc de Bort hat sie des- 
halb als „Zentren der Aktion der Atmosphäre“ bezeichnet Die zeitweilen andauernden Lageanderungen 
dieser Zentren bestimmen im allgemeinen den Dauercharakter der Witterung über Europa Aus den 
beiden Kärtchen lasst sich allerdings nichts darüber ahleiten, aber sie bieten G elegenheit, schon jetzt 
darauf anzuspielen 


1) Loomis in Trans Amor Phil soc at Philadelphia Vol IX May 1843 Die Kaite ist reproduzieit m 
G Hellmanna „Keudruehe“, Meteorologisehe Karten Nr 8 Berlin 1897, auch bei Hildebrandsson und 
Teiss ereno 

‘0 James P Espy, Eirst Boport on Moteorology Washington 1845 Die Probe einer solchen Karte, die 
unvollsthndiger als die von Loomis sind, findet man bei Hildebrandsson und Teisserenc, wo auch die 
■wichtigsten Sätze, die Espy aus seinen Karten abgeleitet hat, kurz znsammengefasst werden 

3) Diese ersten täglichen Wetterkarten findet man in Hellmanns „Neudruelen“, Nr 8, Meteorologische 
Karten, reproduziert Daseihst giebt Hellmann auch Hinweise auf voihergehende ähnliche Bestrebungen in 
England und Nordamerika In Betreff anf letztere sehe man auch M W Harrington, History of the Weathor 
Map Report Intern Met Congress Chicago 1893 P 11 Washington 1895 

*) Handschriftliche Mitteilung des ■verstorbenen Prof. H A Hazen in Washington, Weather Burean 




Hemispliäre am 2. Februar 1883, Mittag (Greenwich). 
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Die ganze nördliche Hemisphäre ist' von wandernden Barometerdepressionen und Barometer- 
inaximis bedeckt, die ihr Gefolge von sie umkreisenden Winden mit sich führen. Die Windrosen 
haben uns schon darauf aufmerksam gemacht, dass damit auch volle Cyklen von Wetterwechseln 
verbunden sind. Von Polar- und Äquatorialströmen, die nach Do ve in geradlinig verlaufenden Betten 
nebeneinander hinüiessen und zwar von der Zirkumpolarregion bis zu den Passatgrenzen, ist keine 
Spur zu bemerken. Sie müssten als bandförmige, ungefähr von SW nach NB verlaufende Streifen 
hohen und niedrigen Druckes erscheinen. Statt deren sehen wir inselförmige Zentren hohen und 
niedrigen Druckes, von denen die Luft ausströmt oder denen sie zufliesst in Form von Luftwirbeln, 
deren genauere Untersuchung den Gegenstand der nachfolgenden Erörterung wird bilden müssen. 

Das Bild, welches die gleichzeitige Verteilung der Witterungsfaktoren in dem 
aussertropischen Teile der nördlichen Halbkugel thatsächlich darhietet, ist viel kom- 
plizierter, als das Phantasiebild Doves, es lässt sich auch nicht unmittelbar dem 
Schema der allgemeinen atmosphärischen Zirkulation anpassen. Die Untersuchung 
der mannigfaltigen Erscheinungen, welche die wirklichen Luftbewegungen an der 
Erdoberfläche darhieten, hat aber schon zu vielen physikalisch begründeten allge- 
meineren Sätzen geführt, welche die Lehre von den Witterungserscheinungen als 
ein Kapitel der angewandten Physik erscheinen lassen. 


I. Die Art des Auftretens der Barometerminima in den ansser- 
tropischen Breiten und die sie begleitenden Erscheinungen. 

A. Die Verhältnisse an der ErdolberflLäche. Allgemeine Beschreibung. 
Das Kärtchen Eig. 52 zeigt ein Barometerminimum mit den dasselbe unokreisenden 
Winden. Die Pfeile fliegen mit dem Winde, die Stärke ihrer Behindernng ist der 
Windstärke (1 — 6) proportional. Die schwarzen Kreisflächen an der Spitze der 
Pfeile zeigen bedeckten Himmel an, die leeren Kreise heiteren Himmel Zwei 
konzentrische Kreise Windstillen. Die Zahlen geben die Temperaturen an. Die 
punktierten Isobaren entsprechen einem Luftdruck unter 760 mm. 

Die Winde umkreisen das Barometerminimum, sind aber mehr oder weniger 
gegen die Isobaren nach einwärts gerichtet. Heben der starken Ablenkung von 
der Eichtung des Gradienten, welche den Eadien gegen das Zentrum der Depression 
entspricht, hat der Wind auch eine der Gradientrichtung entsprechende Komponente. 
Die Luft strömt demnach von allen Seiten dem Orte niedrigsten Luftdruckes zu, aber 
nicht direkt, sondern in spiralförmigen Bahnen. Durch Verbindung der Windrich- 
tungen in der äusseren und inneren Umgebung des Minimums kann man sieb die 
spiralförmig gegen das Minimum gerichteten Stromfäden leicht konstruieren. Im 
äusseren Umfang, dort wo die Isobaren wenig gekrümmt nahe geradlinig verlaufen, 
sind die Windrichtungen denselben auch nahe parallel, die Windrichtung steht dort 
nahezu senkrecht auf der Eichtung des Gradienten. Das ist (in unserem Fall) 
namentlich auf der Westseite der Depression zu bemerken. Hier gilt strenge die 
Eegel: Stellt man sich mit dem Eücken gegen den Wind, so liegt der 
Ort des Minimums gerade zur Linken. Näher am Zentrum der Depression 
aber, wo die Windrichtungen stärker nach einwärts gekehrt sind, die Luft ein- 
strömt, gilt diese Eegel nicht mehr, das Zentrum liegt um mehrere Punkte (Wind- 
striche zu 11 ^/ 2 ®) nach rechts gegen die einfache obige Eegel. 

An der Westküste von Irland ist der Wind' nach Süd ab gelenkt, es rückt eine 
neue Depression vom Atlantischen Ozean nach. Im Gebiete hohen Luftdruckes 
im Süden Europas sind die Winde schwach und unbestimmt, es scheinen kleine 
lokale Barometerdepressionen vielfach zu existieren (so über der Adria). Im Süd- 
westen unseres Kärtchens zeigt sich der Eand des subtropischen Barometermaximums 
in der Gegend der Azoren. 
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Die Form der Depression ist meBr elliptisch als kreisrund, und das ist auch 
die Eegel. Die Isobaren, die ein Barometerminimum umschliessen, sind zumeist 
mehr oder weniger langgestreckte Ellipsen. Auf der südlichen Hälfte derselben 
treten nicht selten örtlich sackförmige Ausbuchtungen auf, deren Wichtigkeit für 
die Deutung der Witterung noch besondere Erörterung finden wird. 

Der Himmel ist im ganzen inneren Gebiete der Depression bedeckt und es 
regnet daselbst zumeist. Die Temperatur ist auf der Ostseite, wo die südlichen 
Winde herrschen, höher als auf der Westseite (russische Ostseeküsten 10 — 12®, 
Nordschottland 6 — 7®), wo Nordwinde wehen. Gewöhnlich sind die Temperatur- 
unterschiede zwischen den beiden Seiten einer Depression noch viel grösser als 
hier, namentlich im Winter. 

1. Form der Isobaren. Die Isobaren um ein Barometerminimum sind nur 
selten kreisrund, fast immer elliptisch. E. Loomis, welcher auf Grund der ameri- 
kanischen und später auch der europäischen Wetterkarten die mittleren Verhältnisse 
der Barometerminima und -Maxima festzustellen versucht hat^), fand in Amerika 
das Verhältnis der grossen zur kleinen Achse der Isobarenellipse zu 1-9 im Mittel, 
für den Atlantischen Ozean zu 1-7, van Beb her für Europa 1-8. In der wärmeren 
Jahreszeit verlaufen die Isobaren gestreckter als in der kalten.®) Die mittlere 
Eichtung der grossen Achse ist in Nordamerika und über dem Atlantischen Ozean 
N35®E (also etwas nördlich von NE), über Europa nordöstlich bis östlich. Diese 
Übereinstimmung der Eichtung vom Felsengebirge bis zum Ural deutet darauf hin, 
dass allgemeine Ursachen derselben zu Grunde liegen. 

Der Durchmesser der Cyklonen der gemässigten Breiten (d. i. der Area inner- 
halb der Isobaren von 29*9 engl. Zoll oder 760 mm) ist meist sehr beträchtlich, im 
Mittel nach Loomis in Nordamerika über 2500km, über dem Atlantischen Ozean 
3200km. Wenn, wie das Öfter vorkommt, mehrere Wirbelzentren in einem Ge- 
biete niedrigen Luftdruckes Vorkommen, kann der Durchmesser dieser Gebilde 
9 — 10000 km erreichen. 

2. Gradienten-, Gedrängtheit der Isobaren in verschiedenen Teilen 
der Gebiete niedrigen Luftdruckes. In unserem Beispiel (Fig. 52) drängen 
sich die Isobaren auf der West- und Südseite am meisten aneinander, sie treten 
weiter auseinander mit der Entfernung vom Depressionszentrum. Das ist auch 
zumeist der Fall. Auf der Strecke Kopenhagen-Christiania, genauer zwischen dem 
55. und 60. Breitegrad, treflPen wir eine Luftdruckdifferenz von beiläufig 17 mm 
oder 3*4 mm pro Grad. Nach den Untersuchungen von Clement Ley findet 
man die steilsten Gradienten bei den westeuropäischen Cyklonen in dem Quadranten 
zwischen SE und SW, in Amerika und Eussland hat die Westseite der Depressions- 
gebiete häufig die grössten Druckdifferenzen auf gegebene Entfernung. Hingegen 
liegen in dem Quadranten NW bis NE die Isobaren meist am weitesten ausein- 
ander (über W' Europa). Da der Gradient im allgemeinen auch das Mass für die 
herrschende Windstärke ist, so ergiebt sich, dass die stärksten Winde in den 
Depressionsgebieten gewöhnlich auf der Süd- und Westseite anzutreffen sind, seltener 
auf der Nord- und Ostseite. ^) Sind die Bedingungen zu einer Cyklone gegeben, 

1) E. Loomis, Contributions to Meteorology. A-merican Journal of Science. — Uevised Edition (in Quart 
mit vielen Tafeln). New Haven. I-— III. 1885—1889. 

2) van Bebber, TypiscEe Witternngserscbeimingen. ArcEiv der DentscEen Seowarte. V, 1882. Nr. 3. 

8) CI. Ley, Journ. Scott. Met. Soc. IV. 1876. pag. 149. 

Loomis Eat aus den amerikaniscEen Wetterkarten der ersten JaEre folgende Mittelwerte gefunden für 
EicEtung und GeseEwindigkeit der Winde; 
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so wird man die stärksten Winde im ganzen in der Eiclitung der Bewegung finden 
und daselbst aucli die dichtesten Isobaien Eine ostwaits wandernde Cyklone hat 
ihre dichtesten Isobaien auf der Sudseite 

Kassuei giebt folgende inittleie Weite für die Andeimig des Giadienten mit dei Entfeiniing 
vom Zentrum einei Cyklone Die Entfeinnng ist in Giaden (111 km) angegeben 


Entfernung vom Zentium 

0_l 1—2 2-3 3—4 4—5 5-6 6—7 7—8 Giad 

Mittleici Giadient 

2 7 32 29 27 28 23 23 22 


Und die Häufigkeit giosseier Giadienten (> 2) in den Quadianten dei Cyklonen- 


N E S W 

Land 

6 6 9 41 


H E S W 

Küste 

9 22 16 13 


K E S W 

Meei 

10 21 15 13 


Die mittleie Windstärke ist bei den Landcyklonen am stärksten auf der Euckseite bei W und 
NW, an den Küsten auf der Vorderseite bei SE und SW, auf dem Meeie bei SW bis NW. 2) 


S Untere Windrichtungen in den verschiedenen Quadranten eines 
Depr essionsgehietes Die Untersuchung der täglichen Wetterkarten durch CI Ley , 
Hoffmeyer, Loomis, liildehrandsson etc hat ergehen, dass die Richtungen 
der Winde zu den Isoharen oder zu der Richtung des Gradienten auf den vei- 
sehiedenen Seiten einer Barometerdepression charakteristische Unterschiede zeigen 
In Westeuropa und über dem Atlantischen Ozean sind die Windrichtungen 
auf der Ost- und Sudseite starker nach einwärts gegen das Barometerminimum 
hin gerichtet als auf der West- und Nordseite Mit anderen Worten Die Ab- 
lenkung der Luftströmungen von der Richtung des Gradienten ist da- 
seihst am kleinsten auf der Ost- und Sudseite, am grössten auf der 
West- und Nordseite Das stärkste Einstromen der Luft gegen den Ort 
niedrigsten Luftdruckes findet auf der Vorderseite der Barometerdopressionen statt, 
die sich ja hauptsächlich von West nach Ost auf der Erdoberfläche fortbewegen 
Es ergab sieb ferner, dass der Winkel, den der Wind mit dem Gradienten 
macht, der Ablenkungswinkel, im Sommer grosser ist als im Winter, dass er über 
dem Meere und an den Küsten grosser ist, als im Innern des Landes, dass er 
ferner mit der Starke des Windes zunimmt Dagegen variiert er wenig mit der 
Annäherung an das Zentrum der Depression, woraus sich ergiebt, dass die Luft 
in logarithmischen Spiralen dem Zentrum zufliesst 

Die historische Entwickelung der Ansichten über die Natur der Sturme hat 
es mit sich gebracht, dass der Konstatierung eines Einstiomens der Luft in das 
barometrische Minimum, d i, einer Neigung des Windes nach einwärts gegen das- 
selbe, eine grosse Wichtigkeit beigemessen werden musste Denn nach der früher 
herrschenden Theorie sollten in den Wirbelsturmen die Windbahnen volle Kreise 
um das Barometerminimum sein, und die Richtung gegen das Sturmzentrum deshalb 
genau senkrecht stehen auf der Richtung des Windes 


Quadrant der Depression N E S W 

Mittlere Windriclituug N 43^ E S 320 E S 40° W N 590 W 

Mittlere Windstärke (m pro Selcunde) 34 37 39 45 

Auf der Süd- und Westseite ist die Windstärke am grössten Die absoluten Weite sind ofienbar zu klein 
Knott, E Soe Edinburgh, March Ö, 1900 
") Über kreisähnliche CyHouen Archiv der Deutschen Seewarte. 1893 

S) Doch hat dieser ßatz keine allgemeine Gültigkeit Wie sich aus dem folgenden eigeben wird, kann 
das stärkste Einströmen auch auf der Rückseite erfolgen 
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Clement Ley nennt den Winkel zwischen Isobare (oder Tangente zur Isobare bei stärkerer 
Krümmung derselben) und Windrichtung die Inklination des Windes. Dieser Winkelist 0, wenn der 
Wind der Isobare folgt, d. i. senkrecht zur Richtung des Gradienten weht, dagegen 90°, wenn der Wind 
dem Gradienten folgt. Ley fand für Westeuropa folgende Sätze: 1. Die Windrichtung ist gewöhnlich 
beträchtlich von der Seite höheren Druckes gegen jene niedrigen Druckes geneigt, der mittlere In- 
klinationswinkel ist rund 21° (also der Ablenkungswinkel von der Richtung des Gradienten 69o). 
2. Die Inklination ist grösser an den Inland-Stationen (London, Paris, Brüssel etc.) als an den 
Küsten-Stationen (z. B. Brest, Scilly) und zwar für erstere 29°, für letztere nur 13°. 3. Die grösste 
Inklination haben die SE-Winde, die kleinste die NW-Winde. Die Mittelwerte des Inklinationswinkels 
sind: SE 35°, SW 20°, NW 9° und NE 18°. 4. An den Küstenstationen ist der Unterschied im In- 
klinationswinkel zwischen starken und leichten Winden gering, an den Inlandstationen aber ist der 
mittlere Inklinationswinkel kleiner für starke als für leichte Winde. An allen Stationen ist der In- 
klinationswinkel konstanter bei Stürmen als bei leichten Winden.^) 

Die Grösse des Ablenkungswinkels oder des Winkels zwischen der Richtung 
des Windes und dem Gradienten in den verschiedenen Sektoren um ein Depressions- 
zentrum herum ist jetzt schon vielfach für Europa und den Atlantischen Ozean 
bestimmt worden, für Amerika nur von Loomis. Wegen des Interesses, das sich 
an diese Grösse knüpft, und der, wie sich immer mehr zeigt, nicht unbedeutenden 
lokalen Verschiedenheiten mögen die Ergebnisse dieser Messungen in kürzester 
Form hier Platz finden: 


Sektor | 

N 

NE 

E 1 

SE 1 

S 

SW 

W 

NW 

Mittel 

Ablenkungswinkel des 

Windes 

vom Gradienten. 



Britische Inseln^) 

63 

53 

63* 1 

54 

65 

75 

78 

80 

63 

Dänemark^) 

78 

75 

68 

61* 

60 

66 

72 

76 

69 

Belgische Küste®) 

51 

26’*' 

62 

55 

81 

88 

80 

77 

68 

Aachen^) 

42* 

55 

69 i 

(86) 

76 

67 

52 

62 

73 

Schweden 

66 

61* 

61* 

68 

64 

67 

77 

74 

70 

Swinemünde ®) 

64 

66 

63* 

68 

73 

64 

75 

80 

68 . 

Libau ’) 

80 

76 

55 

36* 

53 

64 

73 

84 

65 

Magdeburg®) 

43 

40* 

45 

56 

66 

56 

44 

53 

50 

Breslau 

32* 

50 

38 

35 

57 

47 

40 

36 

44 

Wien^°) 

4* 

60 

53 

29 

76 

50 

28 

11 

38 

Thorshavn ^^) 

76 

71* 

.74 

81 

79 

90 

90 

79 

80 



Höhenstation, 1600 m. 





Schneekoppe 

1 66 

i 98 

1 100 1 

I 81 ! 

1 07 

1 66 1 

1 52 

1 51 * 

1 74 

1) Cl. Ley, Quart. 

Journ. R. 

. Met. Soc. Vol in. 1877. 

pag. 437 

. Auch 1 

Stationen 

auf dem Festlande 


einbezogen. Abgrenzung nicht angegeben. 

2) Hoffmeyer, Zeitschrift f. Met. XIII. 1878. S. 337. 

3) Hildebrandsson, Sur la distribution des Elements Met. autour des Minima et des Maxima haro- 


mötriques. Soc. R. d’Upsal. 1883. 

Krankenhagen, Einfluss der barometrischen Maxima und Minima auf das Wetter in Swinemünde 
1876—1884. Deutsche Met. Zeitschrift. II. 1885. S. 81. 

6) Spindler, Abhängigkeit der Stärke und Richtung der Winde von der Grösse und Richtung der 
Gradienten. Wild, Rep. f. Met. VII. Nr. 5. 1880. 

ö) G. Doerry, Einfluss der barischen Minima und Maxima auf das Wetter in Magdeburg. Halle 1889. 
u. 8) Pk. Akerblom, Sur la distribution ä. Vienne et ä Thorshavn des Elements Met. autour des 
Minima et des Maxima baromötricLues. K. Swed. Akad. Abh. B. 20. Abt. I. Nr. 3. Stockholm 1895. 

3) Enrnes, *), °) u. P. Polis, Archiv der Deutschen Seewarte. XXII. 1899. Met. Z. B. 34. 1899. 
S. 337 und 397. 

Für die Orte im Westen und Norden Europas stimmen die Ablenkungswinkel 
im allgemeinen ziemlich gut überein. Sie können deshalb zu Mittelwerten vereinigt 


Clement Ley, Results of an Inq.uiry into the mean Inclination of Winds towards the lower Isobarics. 
Journal Scottish Met. Soc. Vol IV. pag. 66. Aug. 1873. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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werden Aneli die Orte in Mittelem opa Magdeburg, Breslau und Wien haben viel 
gemeinsames und dabei gegensätzliches gegen die ersteren 
Wir erhalten so folgende Übersieht 



N 

NE 

E 

&E 

s 

sw 

w 

NW 

Mittel 

Noidatlantischer Ozean 

76 

71* 

74 

81 

79 

90 

90 

79 

80 

West- und Nordeuropa 

63 

59* 

61 * 

61 

67 

70 

72 

76 

68 

Mitteleuropa®) 

34^ 

43 

45 

1 48 

56 

51 

40 

33* 

44 


1) Nr 1 bis Nr 7 

2) Magdeburg, Bieslau, Wiea, Mittel ausgeglicben, 


Die IST-, NE- und E-Winde haben überall eine geringere Ablenkung als die 
SW- und W- Winde. Zu Magdeburg, Breslau und Wien fallt das Maximum des 
Ablenkungswinkels auf S, das Minimum auf N Es wäre interessant zu unter- 
suchen, wie weit diesem Resultat eine allgemeinere Bedeutung für Kontinentalflächen 
zukommt Die Gipfelstation auf der Schneekoppe zeigt ein gegensätzliches Ver- 
halten gegen die Stationen an der Erdoberfläche. Auf der NE- und E-Seite be- 
tragt der Ablenkungswinkel mehr als 90^, es findet also daselbst durchschnitt- 
lich ein Ausstromen der Luft statt, das, wie wir sehen werden, in grosseren 
Hohen noch starker wird 

Loomis hat die Ablenkungswinkel der Windrichtung vom Gradienten in 
amerikanischen Barometerdepressionen gemessen und folgende Ergebnisse erhalten: 

Nordamerika (Vereinigte Staaten) 

Quadrant der Depression N E S W Mittel 

Ablenkungswinkel 31* 43 58 40 43 

Diese Ablenkungswinkel stimmen fast vollständig mit den für Mitteleuropa 
gefundenen uberein 

Die Beobachtungen auf dem Blue Hill in Boston zeigen gleichfalls, dass der 
Wind in den Cyklonen am meisten tangential zu den Isobaren weht auf der SE- 
Seite des Zentrums, und am meisten nach einwärts (also mit dem kleinsten Ab- 
lenkungswinkel) im Norden und N-Westen des Zentrums 

Spater fand Loomis allgemeiner für den Ablenkungswinkel einen grosseren 
Wert und zwar 53^ für eine Entfernung von 250 km vom Zentrum, und 56^ für 
eine Entfernung von 1200 km. 

Auf dem Atlantischen Ozean ermittelte Loomis aus Hoffmeyers Karten in 
280 km Distanz den Ablenkungswinkel 65^ und für 1540 km 55^. 

Der grosse Sturm vom August 1873 gab Toynbee Veranlassung, alle Ver- 
hältnisse desselben einer genauen Untersuchung zu unterziehen ®) Die Ergebnisse 
bezüglich der Ablenkungswinkel sind, in einer mittleren Distanz von ca 550 km 
vom Zentrum. 

Sturm östlich von Neufundland, ca 42® noidl Br 
Quadrant des Sturmfeldes NE SE SW NW Mittel 

Ablenkungswinkel 48®* 64® 70° 60° 61° 

Dass eine Versebiedenkeit bestellt 2 iwischen den Baronaeterdepressionen über der See und über 
dem Lande m Bezug auf den Quadranten mit dem grössten Ablenkungswinkel (oder geringstem Em- 
il Wien hat eigentümliolie Windverliältnisse, reine Ostwinde und SW-Winde fehlen fast völlig 

3) Loomis, Contributions to Meteorology American Jonxn of Science First paper Jnly 1874, Nine- 
teentk Paper DeiS. 1883 

3) Toynbee, The Meteorology of the North Atlantic dnnng August 1873 London 1878 Met Committee 

Nr 32 
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strömen), hat auch C. Kassner gefunden bei einer Untei*suchung von 91 Cyklonen (29 über dem 
Lande, 30 über dem Meere, 32 teils über Land, teils über dem Meere). Er berechnete folgende Ab- 
lenkungswinkel ^) : 


Quadrant 

Mitt 

Cyklone über dem Land 
„ an der Küste 
„ über dem Meer 


N E S 

W 

Mittel 

Ablenkungswinkel. 



57 53* 54 

62 

57 

55* 77 80 

74 

72 

76 86 85 

73* 

80 


• Die Küsten cyklonen Kassners stimmen mit den Landcyklonen in Mitteleuropa und den Ver- 
einigten Staaten, die beiden anderen Gruppen weichen jedoch ab.=^) 


Weitere Untersuchungen sind nötig, um mit einiger Sicherheit angehen zu 
können, unter 'welchen Verhältnissen das Einströmen der Luft gegen das Barometer- 
minimum mehr auf der Vorderseite oder mehr auf der Eückseite erfolgt. 

Damit haben auch vorläufig die Gründe an Bedeutung und Tragweite eingebüsst, die man 
für die geringere Ablenkung der Winde an der Vorderseite, Ostseite, der Depression glaubte geltend 
machen zu können. CI. Ley suchte die Ursache der geringeren Ablenkung der SE-Winde in dem 
Umstande, dass sie beginnende Winde sind, Luftmassen, die durch das herannahende Minimum 
erst in Bewegung gesetzt werden, also noch einer geringen Ablenkung unterliegen, während die 
KW- Winde auf der Rückseite der Depression schon weiter her kommen, daher schon eine grössere 
Ablenkung erfahren haben. Koppen und Hildebrandsson haben sich dieser Ansicht angeschlossen. 
Letzterer zeigte, dass es (in Schweden) keinen Unterschied macht, ob der Ostwind von der See her- 
kommt, oder vom Lande. Damit würde nach Ley übereinstimmen, dass die SE-Winde mehr inter- 
mittierend wehen als die KW- Winde, wie die Anemogramme dies zeigen. Dieses Intermittieren der 
SE-Winde rührt nach Ley davon her, dass sie in einem beständigen Aufsteigen begriffen sind, 
während der KW- Wind ein stetiger horizontaler Wind ist, ja vielleicht eher ein herabsteigender 
Wind, wofür auch die grössere Ablenkung desselben spricht, die an den Westküsten von Irland und 
England sehr auffallend hervortritt. 

Mir ist immer der intermittierende Charakter der Regen bei SE -Win den aufgefallen. Es ist eine 
fast konstante Erscheinung bei den SE-Regen (in Wien und Graz), dass sie oft aussetzen und dann 
wieder mit neuen Güssen beginnen, bei gleichmässiger Himmelsbedeekung (durchaus nicht böenartig). 

Sehr beachtenswert, weil allgemeiner Anwendung fähig, ist die Erklärung, die Helm Clayton 
von der stärkeren Ablenkung der Winde auf der Ost-Seite der Depressionen in Nordamerika giebt. 
Die cyklonische Bewegung (sowie auch die anticyklonische) kämpft gegen die allgemeine atmo- 
sphärische Drift, die in Nordamerika sehr kräftig ist und aus WKW kommt. Daher die nur geringe 
Ablenkung der Winde auf der Westseite und das starke Einwärtsströmen daselbst. Auch die Wind- 
geschwindigkeit ist hier grösser als auf der Ostseite. Um das cyklonale Regime der Luftbewegung 
rein zu bekommen, müsste man die vorherrschende Luftbewegung von derselben abziehen, ähnlich 
wie wir das früher l3ei der Konstatierung der Monsunwinde und des täglichen Ganges der Windrichtung 
zu Madrid gemacht^haben.®) 

Während die Frage nach dem Quadranten der stärksten Ablenkung der Winde 
noch nicht ganz zufriedenstellend beantwortet werden kann, steht es dagegen völlig 
fest, dass die Ablenkungswinkel über dem rauhen Lande kleiner sind als über der 
glatten See. Alle oben mitgeteilten Ergebnisse stimmen darin überein, dass über 
dem Meere der mittlere Ablenkungswinkel fast 80^ erreicht, während er über 
dem Lande sich zwischen 40 und 50^ hält. 

Der Ablenkungswinkel ändert sich durchschnittlich nicht wesentlich mit Zu- 
nahme der Entfernung vom Zentrum der Barometerdepression, wie schon Hilde- 
brandsson bemerkt hat. Für Upsala ergab sich: 


Luftdruckzone 

< 745 

745—755 

755—760 

760—765 

>765 

Bezeichnung 

B 

C 

D 

E 

F 


Ablenkungswinkel 




Upsala 

44.7 

51.9 

53.0 

51.1 

48.5 

3 Küsten- und Inselstationen 

70.1 

69.2 

69-3 

66.6 

63.8 


C. Kassner, Über hreisähnliche Cyhlonen. Archiv der Deutschen Seewarte. XVI. 1893. Nr. 2. 
Hamburg^l894. Auch Ley hat seine Messungen an kreisähnlichen Cyklonen gemacht. 

2) Akerhlom schreibt dies dem Umstande zu, dass Kassner die europäischen und nordamerikanischen 
Cyklonen in ein Mittel vereinigt hat. 

3) Seither hat Frank H. Bigelow dies in umfassender Weise durchgeführt für verschiedene Hohen mit 
Hülfe der Wolkenheobachtungen 1896/97 in Nordamerika. Report on the International Cloud Ohservations. 
Weather Bureau Report 1898/99. Vol. II. 
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C Kassnei findet den Ablenkungswinkel für verscliiedene Abstande vom 
Zentrum kieisahnlicber Cjklone (Einheit 111km): 


Distanz 

0—2 2—4 4—6 

6—8® 


Mittleier Ablenkungswinkel 


Land 

56 53 57 

62® 

Knste u 

Meer 70 74 73 

80® 


Nimmt man die Mittel von Fmnes (belgische Küste), Aachen, Breslau, Schnee- 
koppe (die alle das gleiche zeigen), fui welche Orte Polis die Ablenkungsmittel be- 
stimmt hat, so erhalt man für die ersten drei Druckstufen 65®, 65® und 64®, 
und für die innere und äussere Druckstufe der Anticyklonen 50® und hO^/g®.^) 

Einfluss der Jahreszeit und der Windstärke auf den Ablenkungs- 
winkel. Der Ablenkungswinkel ist meist im Sommer grosser als im Winter. Z B. : 


Mittlere Grosse des Ablenkungswinkels im Winter und Sommer 
Farnes Aaelien Upsala Swinemunde Magdebuig Breslau Höchenschwand 
Wmtei 67 72 46 67 47 44 58 

Sommer 70 75 54 69 51 43 62 

Er wachst auch mit der Windstärke und wohl aus gleicher Ui Sache Spindler 
fand für Libau. 


Wien 

38 

39 


Mittlerer G-iadient 1 54 1 99 2 56 mm 

Mittlere Wmdstaike 7 2 13 3 21 4 m pio Sek 

Mittlerer Ablenkungswinkel 61® 64® 70® 

Dagegen konstatierte Sresnewsky 2), dass Sturme gleicher Starke auf dem 
Schwarzen und Asowschen Meere im Winter einen grosseren Gradienten und auch 
grösseren Ablenkungswinkel haben als im Sommer (Winter und Herbst /IB = 2-3 mm, 
a = 80®, Fiuhjahr und Sommer 17 mm 78*’) 

Die Erwarmung des Bodens, sowie auch die Verstärkung des Windes be- 
günstigt den Luftaustausch zwischen den unteren und oberen Luftschichten, und 
dabei teilt sich der stärkere Ablenkungswinkel der höheren Luftschichten auch den 
unteren mit 


4 Bewegung der Depressionszentren, deren Eichtung und Ge- 
schwindigkeit Die Barometermmima zeigen fast stets eine mehr oder minder 
rasche Ortsveranderung Schon Espy und Loomis haben bemerkt, dass dieselben 
in Nordamerika von West nach Ost fortschreitend) und noch früher (1821) hat 


Dotailliorter zeigoa dies die folgenden Ergebnisse, weloliü für die Entfernungen in Graden ( — 111 km) 
vom Zentrum dar Cyklonen (und Anticyklonen) gelten 


Entfernung vom Zentrum 

1 

2 

3 

4 

5 

6 

7 

8 

9 


Ablenkungswinkel in Cyklonen 





Eumes 

66 

67 

70 

70 

70 

70 

65 

69 

64 

Breslau 

48 

47 

48 

48 

46 

46 

47 

48 

47 

Schneekoppe 

79 

76 

74 

78 

J78 

76 

76 

77 

78 

Mittel 

64 

63 

64 

65 

65 

64 

63 

65 

63 



In 

Anticyklonen 






Mittel 

55 

58 

59 

59 

59 

59 

60 

61 

59 


Der mittlere Ablenkungswinkel lindert sieb also in den Cyklonen wie in den Anticyklonen nur wenig mit 
der Entfernung. 

P Polis, Die Strömungen der Luft in den barometriseben Minima und Maxima Archiv der Deutseben 
Seewarte XXII Jabrg. Hamburg 1899. 

2) Wild, Eep f Met XII Nr 7 1889 

3) Beiden ist auch schon aufgefallen, dass diese Bewegung tibereinstimmt mit den Winden, die in den 
höheren Schichten der Atmosphäie herrschen „Die höchsten Wolken ziehen fast stets nach Ost, d i in der 
gleichen Eichtung wie die Tornados und Sturme in Amerika und m Europa“ (Espy) 
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Brandes gefunden, dass die barometrisclien Depressionen vom Atlantischen Ozean 
oder dem Canal la Manche sich gegen NE oder auch gegen SE forthewegen. 

Mehr als 30 Jahre später hat Loomis die amerikanischen Wetterkarten zu einer 
Statistik der Barometerminima und-Maxima und aller ihrer Begleiterscheinungen benutzt, 
und dann auch die europäischen Wetterkarten in seine Untersuchungen einbezogen. 
Die mittlere Eichtung der Bahn der Minima im Osten der Vereinigten Staaten ergab 
sich zu N 81® E, die G-eschwindigkeit zu 42 km pro Stunde (11*6 m pro Sekunde), 
im Winter nördlicher, N79®E, im Sommer östlicher, N 90®E, also rein östlich (Ge- 
schwindigkeit 47 und 34 km). Im Westen der Vereinigten Staaten ist die mittlere 
Eichtung südlicher, N102®E, also 1 Punkt südlich von E. 

Von 3068 Depressionen war die Häufigkeit der Richtungen in Prozenten folgende (Russell, 
Äleteorology) : 

N NE E SE S SW W NW Stationär 

8 51 21 12 2 1 1 2 2 

Die Abhängigkeit dieser Richtung von der Lage der Gebiete hohen Druckes zeigt folgende 
kleine Tabelle: 


Hoher Druck 


Richtung des Fortschreitens des Barometerminimums 

nach 


in 

N 

NE 

E 

SE 

S 

SW 

W 

NW 

SW 

9 

58 

22 

7 

1 

1 

1 

1 

NW 

7 

67 

14 

2 

2 

0 

0 

1 

NE 

16 

53 

12 

10 

1 

2 

2 

4 

SE 

4 

43 

32 

14 

o 

3 

Ü 

2 


Die mittlere Eichtung der barometrischen Minima über dem Atlantischen 
Ozean zwischen 60 und 90® W (unter 49®N.) findet Loomis N 66® E, von 30 bis 
10® W. N 80® E (mittlere Breite 55® N.). Eine jährliche Periode ist in den von 
Loomis gefundenen Monatsmitteln der Bahnrichtung kaum zu erkennen.^) 

Im westlichen Europa schwankt die mittlere Eichtung der Bewegung zwischen 
NNE und SSE. Letztere Eichtung ist im Winter häufiger. Für Eussland 
ergeben 6jährige Beobachtungen als mittlere Eichtung der Bahn der Minima: 
Winter N80®E, Frühling N66®E, Sommer N59®E, Herbst N 69®E, Jahr 
N 68^/2® E. Die Bahnrichtung der Minima ist demnach im Winter um ca. 20® 
östlicher als im Sommer (Extreme: Januar E, Juli N47®E). 

Besonders wichtig ist die Erfahrung, dass die Barometerminima mit einer gewissen Regel- 
mässigkeit sich auf bestimmten Routen bewegen, die man passend Zugstrassen der Barometer- 
minima genannt hat. Die Feststellung dieser Zugstrassen ist nicht allein für die Vorausbestimmung 
der Witterung von ausserordentlicher Wichtigkeit, sie ist auch in theoretischer Beziehung von 
grossem Interesse. Koppen und van Bebber haben diese Zugstrassen und die relative Frequenz 
der Minima auf denselben für Westeuropa, für die Vereinigten Staaten und den Atlantischen Ozean, 
Rykatschew für Russland genauer bestimmt und kartographisch niedergelegt. Dieselben werden 
in einem späteren Abschnitt in Betracht gezogen werden. 

5. Mittlere Geschwindigkeit des Fortschreitens der Barometer- 
minima. Loomis^), van Bebber, Knipping und russische Forscher (Leyst, 
Sresnewsky, Kiersnowky) haben dafür die umstehenden Werte gefunden. 

Am grössten ist die Geschwindigkeit des Fortschreitens der Barometerminima in 
den Vereinigten Staaten, am kleinsten in Westeuropa.^) 

1) Loomis, Contributions to Met. 21 paper. American Journal. July 1885. 

2) Ich habe die Mittel von 13 Jahren (1872 — 1884) von Loomis mit 5 jährigen Mitteln, die ich nach der 
Monthly Weather Beview 1894—1898 berechnet habe, vereinigt. Das Jahresmittel, das Loomis aus den ersten 
drei Jahren der amerilcanisehen Wetterkarten ahleitete, stimmt völlig mit den neuesten, 26 engl. Meilen pro 
Stunde = 41.8 km. Das ISjährigo Jahresmittel ist aber 28.4 Meilen. Ich habe die Monatsmittel der 18 Jahr- 
gänge auf das neue Mittel, 26 engl. Meilen, reduziert. Der jährliche Gang stimmt in beiden Eeihen vollkommen 
überein, selbst in Bezug auf das kleine sekundäre Maximum im Juli. 

3) Die absoluten Werte dieser Grösse sind allerdings stark abhängig von der Methode der Bestimmung 
derselben, aber die obige Reihenfolge dürfte davon nicht berührt werden. Wird die gleiche Methode angewendet. 
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Geschwindigkeit des Fortschi eitens dei Barometei minima (Kilometei pio Stunde) 
Jan Feb Maiz Apiil Mai Juni Juli Aug Sept Okt Nov Dez Jahr 
Vereinigte St 49 9 51 3 47 3 41 5 35 7 33 8* 36 0 34 6 36 5 40 0 43 2 52 1 41 8 

Japani) 47 1 37 1 43 8 43 7 32 5 29 6 26 7^ 28 0 31 7 43 3 40 0 49 6 37 8 

Europ Eussland 38 5 41 1 35 5 30 0 34 1 29 7 27 4^ 29 7 30 8 36 6 36 6 36 9 33 9 

N-Atlant Ozean 28 0 31 4 317 31 2 26 7 28 2 25 4^ 26 2 27 7 301 32 2 29 5 29 0 

Westeuropa 28 0 28 9 28 2 26 1 23 7 25 4 22 9 22 5* 27 8 30 5 30 0 28 9 26 9 

Die jährliche Peiiode der Geschwindigkeit dei Barometerminima ist auf dei 
nördlichen Hemisphäre eine auffallend ubei einstimmende Am giossten ist die Ge- 
schwindigkeit im Fehiuar und Maiz, am kleinsten im Juni und Juli Ein zweites 
Maximum macht sich mehrfach im Herbst oder erst im Dezember bemerkbar, 
wahrend der Januar, man kann sagen fast konstant, eine Abnahme dei Geschwindig- 
keit aufweist 

Die folgende kleine Tabelle enthalt die Geschwindigkeiten im Mittel dei 
Jahreszeiten, und zwar in Meter pio Sekunde, um dieselbe mit der Geschwindigkeit 
des "Windes in der Umgehung der Minima unmittelbar vergleichbar zu machen. Die 
Zahlen für das Bermg-Meer sind einer amerikanischen Publikation entnommen und 
wohl mit den übrigen nicht strenge vergleichbar Auffallend ist, dass das Maximum 
der Geschwindigkeit im Beiing-Meer auf den Sommer fallen soll und das Minimum 
auf Winter und Frühling 


Mittleie Geschwindigkeit der Barometerminima auf ihrer Bahn 
Metei pio Sekunde 



y 01 einigte 
Staaten 

Japan 

Europäisch 

Russland 

Nüidatlant 

Ozean 

Westeuropa 

ßeniig-AIoei 

Wintei 

14 2 

12 4 

10 8 

82 

80 

85 

Fi;uhling 

115 

11 1 

92 

83 

72 

85 

Sommei 

97 

78 

80 

74 

6 6 

10-3 

Hoi bst 

111 

10 6 

96 

83 

82 

93 

Jahr 

12-1 

10 5 

94 

8 05 

75 

91 


Die Depiessionszentren schreiten demnach mit der Geschwindigkeit eines massig 
starken Windes fort. Das sind aber Mittelzahlen Zuweilen bleiben die Barometerminima 
auch einige Zeit stationär, oder sein eiten mit wirklicher Sturmesgeschwindigkeit fort 
Die Abhängigkeit der Geschwindigkeit des Fortschreitens von der Richtung 
desselben in den Vereinigten Staaten zeigen folgende Zahlen (km pro Stunde): 


Richtung 

N 

HE 

E 

SE 

S 

SW 

W 

NW 

Geschwindigkeit 

30 6 

514 

39 8 

38 4 

25 8 

231 

22 4 

261km 

Häufigkeit 

8 

51 

21 

12 

2 

1 

1 

2 


In den häufigsten Richtungen erfolgt auch das Fortschreiten am laschesten 
Loomis fuhrt speziell 13 Falle aus drei Jahien an, m welchen die Minima 


so scbeinoiL die Jahresmittel sehr konstant zu bleiben, das zeigen wenigstens die letzten viei Jahre (1895--1898) 
in den Vereinigten Staaten 

Japan s Knipping, Barometrische Mmima m Japan Met Z 1892 S 281 Eussland 9 Jahrs 
(1878-~1886) nach Ley st , Si esnewsky, Kiersnowsky Nordatlantiseher Ozean Loomis West- 
europa van Behb er 

2) Dunwoody, Snmmary of the Intern Met Ohserv Weather Bureau Bulletin A Washington 1893 
pag VI Diese Ergebnisse beruhen auf einem ganz anderen Material, auch die Methode der G-eschwiudigkeits- 
bestimmungeu war wohl eine andere Die Mittel für die Vereinigten Staaten sind z B 4S 3, für den Atlantischen 
Ozean 32 2, fiii Europa 29 0 km pro Stunde (Jahr) 
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melir als 67 km pro Stunde (19 m pro Sekunde) zurückgelegt haben, in vier Fällen 
davon war die Geschwindigkeit 94km (26 m) und in einem Falle 126 km (35 m). 
In Europa fand Beb her durchschnittlich 6 Fälle im Jahre, in denen die Geschwin- 
digkeit 62 km (17 m) überschritten hat. 

Einige der grössten mir bekannten Geschwindigkeiten sind: 12. Februar 1869 
in England 22*3 m pro Sekunde; 16. Dezember 1869 und lO./ll. November 1875 
31-3 m, 12. März 1876 deutsche Küste 20 m, 25./26. August 1876 23 m, 
2./3. Dezember 1876 22 m, 1./2. Januar 1877 26 m. Besonders bemerkenswert 
war das Minimum vom 12./13. März 1876, das in England 30 m, hei Hamburg 
selbst sogar über 34 m pro Sekunde erreichte. Die Windgeschwindigkeit war hier 
kleiner als die Geschwindigkeit des Fortschreitens des Barometerminimums (Über- 
sichten der Witterung. 1877. S. 8). Die Barometerminima vom 20./21. und vom’ 
2 9,/30. Oktober 1880 in Norddeutschland erreichten auch grosse Fortpflanzungs- 
geschwindigkeiten. 20. 8^a bis 2^p 77-7 km = 21*6 m; 29./30. 8^ bis 8^ 74 km 
==20*6m. Die Teilminima am SW-Eande der grösseren Depressionen an den nor- 
wegischen Küsten nehmen oft sehr rasch an Tiefe zu und erreichen dann ungewöhn- 
liche Geschwindigkeiten (verbunden mit schweren Stürmen). 

Auf dem Festlande nimmt die Geschwindigkeit der Barometerminima mit ihrem 
Alter ab. Im Mittel von 9 Jahren war in Eussland die Geschwindigkeit der 
Minima am 1. Tage 39*0, am 2. 32*2, am 3. 29*2 und am 4. 24*1 km pro Stunde, 
van Bebber fand, dass die Geschwindigkeit der Barometerminima zunimmt, wenn 
sie sich vertiefen, d. h. wenn der Luftdruck im Zentrum noch weiter sinkt. Baro- 
meterminima, deren Tiefe konstant bleibt, haben eine geringe Geschwindigkeit, eine 
noch geringere jene, welche sich rasch ausfüllen. Da die Depressionen über dem 
Kontinent im allgemeinen sich abschwächen, so steht dieses Eesultat roit der Ge- 
schwindigkeitsabnahme derselben mit ihrem Alter in Eussland in Übereinstimmung. 
Bemerkenswert ist aber, dass im Sommer die Cyklonen sich vertiefen, wenn sie 
von den Küsten gegen das Innere von Eussland fortschreiten. 

6. Jährliche Periode der Häufigkeit der Barometerdepressionen. 

Dunwoody hat aus den internationalen Wetterkarten für die nördliche Hemi- 
sphäre die Häufigkeit jener Barometerminima zusammen gestellt, welche entweder 
die ganzen Vereinigten Staaten, oder den ganzen Atlantischen Ozean oder ganz 
Europa durchzogen haben, also die Häufigkeit der langlebigen Cyklonen. Er 
findet dafür folgende Zahlen: 


Mittlere Häufigkeit langlebiger Barometerdepressionen. 



Winter 

Frühling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

Vereinigte Staaten 

5*3 1 

3*9 

1*2 

2*6 

13*0 

Atlantischer Ozean 

8-0 

3*9 

4*2 

5*9 

22*0 

Europa 

6*0 

3*9 

1*8 

3*6 

15.3 


Die längsten Wege legen die Depressionen demnach im Winter zurück, die 
kürzesten im Sommer. 

In Eussland ändert sich im Mittel von 6 Jahren die Häufigkeit der Baro- 


1) In den kalten Monaten verlieren die Cyklonen an Tiefe, wenn sie von Westeuropa in Eussland ein- 
treten. Anders in den warmen Monaten Mai bis September. Die Cyklonen dieser Jalireszeit haben noch nicht 
ilire grösste Tiefe erreicht, wenn sie an den Grenzen von Eussland anlangen, sie verstärken sich auf ihrer Bahn, 
gehen zumeist in das Innere von Eussland, erreichen dort ihre grösste Tiefe und lösen sich dann schnell auf 
(S r e s n e w s k y). 
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meterminima nach den Jahreszeiten in folgender Weise: Winter 23 5, Frühlings 
17 6 , Sommer 12 0, Herbst 22*3 (Jahresmittel 75 4) Der Winter hat rnnd 
doppelt so viele Baiometerminima anfzuweisen, als der Sommer Die grössten 
Gegensätze sind Dezember mit 10-3 und August mit 3-5 Depiessioneii. In den 
Vereinigten Staaten (1882 — 1891) entfallen von 637 Barometermmima auf den Winter 
31, Frühling 26, Sommei 20, Herbst 23 Proz. 

Die mittleie und grösste Tiefe der Minima ist nach den Jahieszeiten 
und nach den Oitlichkeiten sehr verschieden Die mittlere Tiefe der Barometer- 
minima ist im Winter am grössten, im Sommer am kleinsten. In Eussland z B 
ist dieselbe im Mittel von 6 Jahren im Winter 732, Frühling 738, Sommer 
741, Herbst 736 (Den Zahlen selbst kommt keine besondere Bedeutung zu, 
weil dieselbe von dem willkürlichen „Schwellenwert‘* des Minimums abhängig ist). 
Sie ist am grössten über dem Nordatlantischen Ozean und über NW-Europa, nimmt 
von da nach Süden und Osten hin ab Uber dem Mittelmeer aber vertiefen sich 
die Barometerminima wieder, ebenso über dem Schwarzen Meere Mitteleuropa und 
namentlich das Alpengebiet hat keine tiefen Barometermmima aufzuweisen, in 
letzterem sinkt der Barometerstand selten unter 740 mm, wählend in HW-Europa 
selbst Minima unter 7 00 mm Vorkommen 

Beim Eintritt in den Kontinent verflachen sich fast stets die Baiometerminima 
und schwachen sich landeinwärts immer mehr ab 

Während die Alpen, deren Kamm im wesentlichen nahezu von W nach E verlauft, 
selten von Barometerminimis (von Süden nach Norden) überschritten weiden, werden 
die hohen Gebirge und Plateaus im Westen Noidamerikas, die sich von N nach S 
erstrecken, häufig von den Depressionen des Pacifischen Ozeans überschritten (Eich- 
tung West nach Ost). Sie legen zuweilen den Weg von San Francisco nach Cheyeme 
in iTag zuruck, was 64 km pro Stunde entspricht Die folgenden Fig 53 und 54 
zeigen das Foitschreiten der Barometermmima von der Pacifischen Küste quer über 
die Eocky Mountains und die hohen Plateaus im Westen der Vereinigten Staaten 
bis in das Mississippithal. Die den Namen beigeschriebenen Zahlen geben die westliche 
Lange (Gr) der Stationen an Das Minimum vom 22 bis 27 Februar 1873 befindet 
sich am 24. mittags etwa unter 122 4^ westl L, in der Nacht vom 26/27 in 
92 1 westl L, hat also in 2^/3 Tagen 30 3 Langengrade, pro Tag also mehr als 
12 Langengrade zuruckgelegt Das Minimum vom 3. bis 8 Maiz legte denselben 
Weg in ca 2 Tagen zuruck Es zeigt sich keine Verzögerung beim Überschreiten 
der Plateaus und Gebirgskamme Dies beweist, dass (diese) Luftwirbel ihren Sitz 
in hohen Eegionen haben, jedenfalls über 4 km 

7. Allgemeines über den Windwechsel und die Witterungsanderungen 
beim Vorubergang einer Barometerdepression Beim Fortschieiten eines 
Barometerminimums folgt das von demselben erzeugte cyklonale Windsjstem dem- 
selben nach und ebenso schreiten die in dessen Umkreise herrschenden Wetter- 
lagen mit der Depression fort Letztere weiden aber durch Gebirge wesentlich 
modifiziert*, auch die Herkunft der Winde, ob vom Lande oder vom Meere, hat auf 


Die folgende Tabelle der Häufigkeit der Barometermmima Teracbiedener Tiefe in den Vereinigten 
Staaten ist von einigem Interesse (Russell) 

Tiefe dei Mmima 

727 732 734 736 739 742 744 747 749 752 754 757 759 762 764 5 767 

Mittlere Häufigkeit 

02 04 09 08 16 32 50 82 12 8 16 0 17 4 17 8 10 9 31 

2) Looinis, Contributions 9 und 13 Paper 


15 0 2 
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deren Eigenschaften grossen Einfluss, wie die Unterschiede der Windrosen in West- 
europa und Ostasien oder Ostamerika schon gezeigt haben. 

Die Fig. 55 (S. 506) stellt ein Barometerminimum dar mit den dasselbe um- 
kreisenden Winden und Witterungszuständen, welch letztere später spezieller in Be- 
tracht gezogen werden. Dieses Minimum schreite etwa von Süd west nach Nordost 
fort. Die Drehung der Windfahne an einem fixen Orte, welcher in den Bereich 
des Minimums kommt, wird davon abhängen, ob derselbe in die Bahn des Zentrums 


Pig. 53. . Fig. 54. 

1873 FEB. 22" 2-7. 1873' MARCK 3-8 



Barometrisclie Wellen, die von der lialifornisclien Küste Icommend die Sierra Nevada und das Felsenge'birge 

üPerselireiten. Nacü Loomis. 


selbst ZU liegen kommt, oder ob über denselben die rechte oder die linke Seite 
des Wirbels hinweggeht. Im ersteren Falle kommt der Ort nach und nach relativ 
zum Wirbel in die Lagen A, C, B und das Herannahen der Depression wird sich durch 
eine Drehung der Windfahne nach SE bemerkbar machen. Je nach der Steilheit 
der Gradienten wird der SE sich verstärken bis in die Nähe des Zentrums der 
Depression, wo Windstille herrscht. Die Dauer der Windstille hängt ab von dem 
Durchmesser des windstillen Raumes. Bei den Depressionen der aussertropischen 
Breiten ist dieser windstille zentrale Raum selten abgegrenzt vorhanden, wohl aber 
bei den Cyklonen der Tropen, bei welchen der Luftwirbel viel regelmässiger aus- 
gebildet ist. Nach Voimbergang des Zentrums springt die Windfahne unvermittelt 
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von SE nacli NW Der Noidwest setzt sogleicli mit vollei Starke ein und flaut 
ab mit zunehmender Entfernung dei Depiession. 

Anders verhalt es sich, wenn dei Ort auf die rechte Seite des foi tschreiten- 
den Wirbels zu liegen kommt Die Windfahne dreht sich dann, wie man sieht, von 
SE über S und SW nach W und NW Bleibt aber der Ort auf der linken Seite 
des Wirbels, so dreht sich der SE nach E, NE und N und NW 

Mit anderen Worten Auf der rechten Seite der Barometerdepression dreht 
sich hei Vorubergang derselben die Windfahne mit der Sonne, auf der linken 
Seite aber gegen die Sonne Die Diehung der Windfahne im Halbkreise ist 
um so vollständige!, je naher die Depression am Orte voi uberzieht Die erstere 
Drehung des Windes nennt man gewöhnlich auch die regelmassige Drehung, weil 

sie in mittleren Brei- 
ten die häufigste ist 
U Man sieht, dass das 

sogenannte Dove- 
sche Drehungsgesetz 
nur für Orte gilt, die 
zumeist auf der rech- 
ten Seite der vor- 
uberziehenden De- 
pressionen bleiben, 
nicht aber für Orte, 
die auf die linke Seite 
der Depression zu 
liegen kommen Die 
zahlreichen Belege, 
die Dove zur Be- 
gründung des Dreh- 
ungsgesetzes des 
Windes beigebracht 
hat, stammen von 
Orten , die in der 
5. Eegel der rechten 

Winde und Witteiung in dei Umgebung eines Baiüniotenninimura& Seite der VOrubcr- 

zi eh enden Barometcr- 

mimma angehbren Für ganz West- und Mittelem opa, die Vereinigten Staaten etc 
gilt dies auch im allgemeinen in der Mehrzahl der Falle Dagegen nicht für Is- 
land und Ostgronland, sowie für das nördliche Kanada, die zumeist links von den 
Bahnen der nordatlantischen Depressionen bleiben 

In Wien dreht sich die Windfahne auch zuweilen von NE uhei N nach NW, wenn em Baio- 
naetermimmum über der nördlichen Adria auftntt und nach NE uhei Ungarn foitschi eitet Da ahei 
die m NW voruherpassierenden Mmima viel haufigei sind, bildet lu Wien diese „letiograde“ Diehung 
dei Windfahne mehr nur eine Ausnahme Fui Island und Ostgronland ist sie dagegen Eegel 

Folgt im Buckeu einer abziehenden Depiession eine zweite (wie dies in Fig 52 
im Westen von Irland schon angedeutet), so geht dev Wind von NW wieder nach 
W ja bis SW und S zuiuck Dieses Znruckdrehen des Windes deutet demnach den 
Beginn einer neuen Witterungsand erung an 

Als allgemeine Regel gilt, dass der Wind, mit der Sonne berumgebt Thut er dies nicht oder ,,lcrirapt“ 
'er, so stobt mehr Wmd oder scblecbtes Wetter bevor Jedermann an der Nordseebuste weiss einen Krimper, 
d b einen von SW duicb S nach SE gegen die gevobnlicbe Drehung berumhiufenden krimpenden Wind als 
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Auf der südliclien Hemisphäre dreht sich die Windfahne auf der linken Seite- 
der nach Osten hin fortschreitenden Depressionen mit der Sonne, entsprechend 
dem Dove sehen Drehungsgesetz; umgekehrt auf der rechten Seite. Bei Depressionen, 
die im allgemeinen eine westöstliche Bahn verfolgen, und das ist ja in den ausser- 
tropischen Breiten beider Hemisphären die Regel, kann man das Verhältnis kurz 
so fassen: 

Auf der Aquatorseite der Depressionen dreht sich der Wind mit 
der Sonne, auf der Polarseite gegen die Sonne. Da die Beobachtungs- 
orte der südlichen Halbkugel, von denen Dove Belege für sein Drehungsgesetz 
beibringen konnte, im Mittel sämtlich auf die Äquatorseite der wandernden Baro- 
meterminima zu liegen kommen, so ergab sich auch für die südliche Hemisphäre 
eine volle Bestätigung seines Gesetzes. Es ist dies eine eindringliche Warnung, 
vor unvollständigen Induktionsschlüssen sich in acht zu nehmen. 

8. Die Änderungen der meteorologischen Elemente oder der Witte- 
rungswechsel beim Vorübergang einer Barometerdepression. 

Die Drehung der Windfahne bei der Annäherung und beim Yorübergang einer 
Barometerdepression wird auch von Änderungen der andern meteorologischen Elemente, 
Temperatur, Feuchtigkeit, Bewölkung und Niederschläge begleitet. Diese Änderungen 
werden durch die meteorologischen Windrosen beiläufig angegeben, von denen früher 
S. 487 Beispiele gegeben worden sind. Da aber diese Windrosen nicht bloss für 
die Winde in der Umgebung einer Barometerdepression berechnet worden sind, 
sondern aus allen Daten eines bestimmten Elementes, die bei derselben Windrich- 
tung zur Beobachtung gekommen sind, so sind diese Mittelwerte kein reiner Aus- 
druck für die Witterung in bestimmten Teilen einer Depression. Die Witterung in 
den verschiedenen Q Sektoren einer Barometerdepression ist von Hildebrandsson 
für Upsala, von Äckerblom für Thorshavn und Wien, von Krankenhagen 
für Stettin, Doerry für Magdeburg etc. berechnet worden. Die spezielleren Er- 
gebnisse dieser Berechnungen sollen später teilweise mitgeteilt werden, zunächst mag 
eine allgemeine Beschreibung des Wetterwechsels beim Vorübergang einer Baro- 
meterdepression besser am Platze sein. 

Luftdruckänderungen. Zieht man durch das Zentrum eines Barometer- 
minimums senkrecht auf die Richtung des Portschreitens desselben eine 
Linie, so scheidet dieselbe das Depressionsgebiet in zwei Teile. Im vorderen Teile 
sinkt der Luftdruck, im hinteren Teile steigt er. Auch für die Witterung in der 
Umgebung des Minimums ist diese Trennungslinie eine Scheide. 

Ein. Barograph verzeichnet beim Vorübergang einer Barometerdepression ein 
barometrisches Thal, wie in Pig. 53 und 54, das um so steilere Wände hat, je näher 
am Orte das Zentrum vorübergegangen ist, je tiefer die Depression war und je 
rascher sie vorübergegangen ist. 

Beim Vorübergang tropischer Cyklone gleicht die Barographenzeichnung dem 
Querschnitt eines steilen Trichters mit sehr symmetrischen Seiten (Beispiele dafür 

einen gefährlielien 2 U würdigen, der bald naeli strömenden Regen plötzlieli wieder dnrcli S nacli W znrücklcelirt 
und dann häufig naeh NW ,,ausschiesst“, begleitet von Gewittern und Hagelböen und dann meist aufklarendem 
Himmel. 

Die veering winds der Engländer sind die mit der Sonne regelmässig sieh drehenden, die bacldng winds 
die umgekehrt drehenden. 

1) Während die Eegel, dass der Wind sich auf der rechten Seite mit der Sonne dreht, auf der linken 
gegen die Sonne, von der Bewegungsriehtung des Wirbels unabhängig ist, aber nur auf die nördliche Hemisphäre 
passt, gilt dieselbe für obige Fassung natürlich nicht mehr. Auf der südlichen Hemisphäre droht sich ja der 
Wind auf der linken Seite des Wirbels mit der Sonne. 
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weiden folgen) Bei den gewolinhclien Depiessionen der lioheren Breiten, die ja 
in Wirklichkeit eine sehr unregel massige Gestalt haben und sich auch unregelmassig 
forthewegen, sind die Barogramme auch sehr verschiedenartig. 

Man hat die Andeiungen des Luftdiuckes beieclinet, welche mneihalb 24 Stunden dem Emtiitt 
einer jeden dei 8 Wiiidiiclituiigen voi ausgegangen sind und eihielt so folgende Zahlen 

Andeuing des Luftdiuckes mneihalb 24 Stunden (Wintei) 


• 

N 

NE 

E 

SE 

S 

SW 

W 

NW 

Westeulopa, ca 53°noidl Bi 

38 

22 

01 

— 19 

— 30 

— 1 9 

1 4 

39 

Osthclies Noidameiika, ca 43'^nuidl Bi 

3 2 

— 40 

— 08 

— 89 

— 7 8 

— 44 

05 

54 

Island (Jaln), ca 65°noidl Bi 

33 

— 1 b 

— 4 3 

— ßO 

— 44 

„S6 

26 

3 2 


In Western opa entspiicht dem Sudwind, in Ostameiika und Island dem SE das rascheste Fallen, 
also die lascheste Annaheiung, dem NW das lascheste Steigen des Barometeis, also die lascheste 
Entfernung der Depiession Mit Kucksicht auf den imttleien Winkel zwischen Griadient und Wind- 
iichtung (bO — 70°) entspiicht das stärkste Fallen des Baiometcrs dei Lage des Minimums im Westen, 
das rascheste Steigen dei Lage desselben im Osten des Beobachtungsoi tes Die Änderungen des 
Luftdruckes sind um so giossei, je laschci die Bai ometei depiession foitschi eitet Dies zeigt sich 
in den Zahlen fm Noidameiika, wo die Geschwindigkeit dei Depiessionen viel grossei ist als in 
Europa und damit auch alle Wetteiandcrungen raschei voi sich gehend) 

Änderungen dei Tempeiatur, Feuchtigkeit und Bewölkung Auf der 
Aquatoiseite einer Baiometerdepression bringt die Annäherung dei selben Winde aus 
niediigcien Breiten, kurz äquatoriale Winde, mit höherer Tempeiatur, zunehmendem 
Dampfdruck und Feuchtigkeit und zunehmender Bewölkung (wenn der Ort nicht 
auf der Leeseite eines Gebirges hegt) Dies sind die Erscheinungen im vorderen 
Teile einer Depression 

Im hinteien Teile der Depression mit steigendem Luftdiuck stellen sich polare 
Winde ein, welche eine Einiediigung dei Tempeiatur und damit auch Abnahme 
des Dampfdruckes und Aufbiechen der Wolkenecke, Aufklaiung, bringen 

Bleibt ein Ort auf der Polarseite einer voiuhci ziehenden Depression, so sind 
die Änderungen von Temperatur und Feuchtigkeit ziemlich die entgegengesetzten, da 
der WTnd von SE über E nach NE und N geht (auf der noidlichen Halbkugel), 
also Winde aus höheren Breiten herbei gezogen werden, die Abkühlung bringen 

9 Wolkendecke und Niederschlage im Gebiete einer Barometer- 
depiession Das Gebiet einer Barometerdepression wird m der Hobe von einer 
ausgedehnten Wolkendecke eingenommen, die namentlich auf dei Vorderseite und 
in jenem Sektor (SE auf der N-Hemispbaie), wo die aquatoiialen Winde einstromen 
(und aufsteigen), weit ausgebreitet ist Im Innern der Depression und an der Front 
fallt Hegen oder Schnee Die Eegenarea hangt aber m hohem Grade von der 
Herkunft dei Winde ah In Westeuropa ist die Sudseite und Westseite regen- 
leiclier, im östlichen Nordamerika die Ostseite, weil die Ostwinde dort vom Lande, 
hier von der See kommen Auf dei Nordseite der Alpen sind die SE- und S- 
Wmde, die über das Gebirge kommen, trocken, die Niederschlage beginnen erst 
hei W und dauern bei NW gesteigert fort, umgekehrt verhalt es sich auf der 
Sudseite der Alpen Im allgemeinen bringen ubeiall, auch in Depressionsgebieten, 
die im Gebirge aufsteigenden Winde Hegen, die vom Gebirge herahkommenden 
Aufklärung 

Mit diesei Einschränkung zeigt die Fig 55 auf S 506 auch die allgemeinen 
Verhältnisse der Wolken- und Hegenbildung über einer Barometerdepression 

Die Anfeinandei folge von Wind und "Wolken für einen Beobachtei, auf dessen Noidseite eine 
Cyldone vorubeigeht, ist folgende Cirrostratus und Hofe erscheinen am vorbei blauen Himmel Der 
Wind kommt von SE Allmählich senken sich die Wolken und weiden dichter, sobald sie in Strato- 
Cumulus übergehen giebt es Regen, wählend der Wmd sich stetig nach SW gedreht hat Die ganze 


q Segelhanclbucli für den Atlantischen Ozean 1885 S 100 
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Zeit über war das Barometer fallend, dann plötzlich, gerade wenn dasselbe seinen niedrigsten Stand 
-erreicht hat, kommt ein heftiger Windstoss, eine Böe, während welcher der Wind plötzlich 3 bis 4 
Punkte nach rechts springt, von SW bis W und NW. Fast sogleich darauf, wenn nicht das Zentrum 
^ehr nahe ist, nehmen die Wolken die Form des Cumulo-Nimbus an und dann die zerstreuter Cumuli, 
bis der Himmel wieder vollkommen blau ist. Die Witterungsänderung erfolgt unmittelbar beim 
Durchgang durch die tiefste Luftdruckfurche (trough) sozusagen für alle Beobachter. 

Abercromby nennt dies das „Trogphänomen“ der Cyklone. Unter „Trog“ ist die Linie ver- 
standen, welche die Punkte niedrigsten Luftdruckes beim Vorübergang einer Oyklone verbindet. 
Das „Trogphänomen“ wird durch das Fortschreiten derselben verursacht. Bei den britischen Cyklonen 
ist dasselbe auf der Südseite stärker ausgeprägt als auf der Nordseite. 

Eine Cyklone hat also eine doppelte Symmetrie — bezüglich eines Punktes, des Zentrums und 
bezüglich einer Linie. Die Eegenarea, der Wolkenschirm, die allgemeine Windrotation sind zum Zentrum 
symmetrisch; die Temperatur, die relative Feuchtigkeit, der Charakter der Wolken und eine eigen- 
tümliche Folge von Windstössen oder Böen haben nichts zu thun mit dem Zentrum, sondern nur 
mit der Vorder- oder Eückseite der Cyklone, der „Troglinie“. Je grösser die G-eschwindigkeit des 
Fortschreitens der Cyklone ist, desto energischer treten die Trogphänomene auf. 

Das Wetter auf der linken Seite einer Barometerdepression ist verschieden von dem auf der 
rechten Seite, wie wir es in Europa zumeist erfahren. Der Wind dreht sich während des Vorüber- 
ganges gegen den Uhrzeiger, die Wolkendecke ist eine graue Nimbusschicht. Sehr selten bemerkt 
man hier den plötzlichen Wechsel von regnerischem zu klarem Wetter, wie er auf der rechten Seite 
gewöhnlich ist. Indem das Zentrum vorüberzieht, gehen die Formen der Oberwolken allmählich 
in Bänke von dunklem Stratus über, welche oft mehr von einer Zunahme als einer Abnahme der 
Trübung der Atmosphäre begleitet sind. Auf der Rückseite fehlen die kühnen Formen der Cumulus- 
wolken und die Böenwolken, die Cirruswolken, sind meist beinahe oder völlig verschwunden (CL Ley). 

Die Yerteilung von Eegen, Wolken und Wetter im allgemeinen beschreibt 
Abercromby so (vergleiche die Fig. 55)^): 

Eine Regenarea, umgeben von einem ringförmigen Wolkenrand, ist mit jeder Cyklone ver- 
bunden. Die Regenarea ist nicht genau konzentrisch mit den Isobaren, sondern erstreckt sich ge- 
wöhnlich in Front weiter vom Zentrum als auf der Rückseite. Aber Regen wie Wolkenkranz be- 
ziehen sich unzweideutig auf das Zentrum. Bemerkenswert und sehr auffallend ist es aber, dass die 
Art und der Charakter der Wolken und die relative Wärme und Feuchtigkeit der Luft nicht direkt 
Zusammenhängen mit der Lage des Ortes gegen das Zentrum, sondern gegen die Vorder- oder Rück- 
seite einer Linie, welche durch das Zentrum mehr oder minder senkrecht auf die Richtung des Fort- 
schreitens der Depression gezogen wird und längs welcher das Fallen des Barometers in das Steigen 
übergeht, welche also der So&e des barometrischen Thaies oder der Druckwelle entspricht. Das 
Wetter in Front dieser Linie ist warm, dunstig und feucht, auf der Rückseite kalt und trocken. 
Der Effekt ist, dass, wenn eine Cyklone an einem Beobachter vorüberzieht, derselbe einen plötzlichen 
Wechsel von warmem und feuchtem zu kaltem und trockenem Wetter erfährt in dem Moment, wo das 
barometrische Thal über ihn hinzieht. 

Ein dünner Ring von Cirro-Stratus mit Halophänomenen umgiebt die ganze Aussenseite des 
vorderen Randes der Hauptmasse des Wolkenschildes, aber auf der Rückseite desselben fehlt diese 
Wolkenschicht fast ganz. Alle Wolken in Front der Druckrinne sind mehr oder weniger Schicht- 
wolken, Cirro-Stratus und Strato-Cumulus, während sie auf der Rückseite den Cumulusformen, an- 
gehören. 

Im südlichen Teile des barometrischen Weilenthaies giebt es eine lange Folge von Böen und 
eine sehr viel plötzlichere Drehung des Windes, als man nach der Symmetrie der Cyklone erwarten 
möchte. Anstatt dass der Wind stetig sich von SE nach NW dreht, springt er beim Vorübergang 
der Rinne oft plötzlich von SSW nach WNW und dreht alsdann sich mehr allmählich weiter. 

Aufeinanderfolge der charakteristischen Wolkenformen in einer Barometer- 
depression. Lange vor dem Herannahen des eigentlichen Depressionsgebietes erscheinen in der 
Himmelsgegend, in welcher dasselbe sich befindet, Cirrus- oder Cirro-Stratuswolken, oft schon bevor 
noch das Barometer zu fallen beginnt, und bevor auch sonst noch irgend ein Anzeichen die An- 
näherung eines Barometerminimums verrät. Diese Cirrus- und Cirro-Stratusschicht geht der Depres- 
sion auf ihrer Vorderseite auf Hunderte von Kilometern voraus, sie ist in dieser Richtung am 
weitesten verbreitet. 

Rückt die Cyklone näher heran, so verdichten sich die cirrösen Gebilde zu dem Cirro-Stratus 
■(Schleierwolke), welcher als nahezu zusammenhängende, aber immer noch zarte weisse Schicht das 
Himmelsgewölbe überzieht. In dieser Wolke zeigen sich am häufigsten die grossen Ringe um Sonne 
oder Mond, mit 22 — 46^^ Halbmesser, welche der Brechung und Reflexion des Lichtes durch Eis- 
kry stalle ihre Entstehung verdanken. 

Noch näher dem Zentrum der Cyklone bilden die hohen, aber an Mächtigkeit zunehmenden 
Wolken eine ganz zusammenhängende gleichförmige grauweisse Schicht, durch welche man die 
Sonne zuweilen eben noch als Lichtfleck erkennt, in der aber keine Ringe mehr auftreten. Es ist 
dies der Alto-Stratus. Zuweilen erscheinen unter demselben schon Fetzen von niedrigen Wolken 
(Fraoto-Nimbus), welche dann den nahe bevorstehenden Regen andeuten. 


0 Bezieht sich zunUehst auf das Auftreten einer Cyklone in England. 
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Darauf folgt dann die eigentliche giaue Regenwolke, Nirahus, welche dem Auge den Anblick 
der hoheien Wolken entzieht Der in diesei Weise aufüetende Regen ist gewöhnlich zienoJich gleich- 
toimig, langsam zu grosser Intensität sich steigeind, wenn dei mittleie Teil dei Depression den Oit 
selbst passiert 

In der Regel nimmt dei Regen ein plötzliches Ende in der Autldarungslmie (der Troglime) 
bei steigendem Barometer Meist ist aber dieses plötzlich eintretende gute Wetter von keiner Dauei , 
es folgt die Region der Böen, kurze kräftige Regen- oder Graupelfälle aus Lagern von Strato-Cumulus 
oder aus Cumuli selbst, zwischen denen schon dunkelblauer Himmel erscheint Das sind die Wolken 
der Rückseite der Barometerdepression (Nach Spiung) 

10 Vertikale Luftzirkulation in einer Cyklone, angezeigt durck die 
Wolkenformen Der aufsteigenden Luftbewegung einer Depression geht gewöhnlich 
eine fallende Lufthewegung voraus, welche, wie Möller am Mont Blanc beobachtet 
hat^), ausserhalb der Depression bis über 5 km, wabrscheinlich bis zur Basis der 
Cirruswolken, hinaufreicht Durch die erwärmende Wirkung dieses Föhnwindes vei- 
dampfen zunächst die Wolken in 3 — 5 km Hohe, spater auch die Wolken in 
I — 3000 m, ebenso auch der Nebel. Man gewinnt den Eindruck, als ob die Wolken 
sich senken wurden. Alsdann erscheinen die ersten Cirruswolken, spater Cirro- 
Stratus und auch die „Teppichwolke‘‘, so dass nun auch in mittelhohen Lagen von 
5 km aufwärts die W olkenbildung beginnt Vielleicht sind wir aber schon in das 
Gebiet stark cyklonal gekrümmter Isobaren eingetreten, wo die unteren Winde der 
Depression zentral Luft Zufuhren, welche vom Wirbel in die Hohe gezogen wird, 
weil ihr Rotationsmoment zu klein ist, um das Wirhelzentrum vermöge ihrer 
Zentrifugalkraft zu fliehen 

Derartig durch Reibung am Eidbodeii verzögerte Schichten beginnen nun, 
Nimbnswolken bildend, auch aufwärts zu steigen Zwischen diesen „passiven“ Wolken 
und den „aktiven“ Oberwolken verbleibt dann noch eine Weile hindurch ein wolken- 
freier Zwischenraum, m welchem der zur Depression sich bewegende Luftstrom 
noch immer sinkt, wählend schon über und unter demselben aufsteigende Luft- 
strome und Wolken entstanden sind Nahe dem Zentrum beginnt aber auch hier 
die Luft emporzusteigen, so dass nun die ganze Luftsäule von oben bis unten mit 
Wolken erfüllt ist, von denen die unteren passive, die oberen aktive Wolken sind 
(Möller) 

B. Die Verhältnisse oberhalb der Erdoberfläche Änderung der 
Windrichtung mit der Hohe. Die Luftzirknlation oberhalb einer Barometer- 
depression John Allan Broun hat schon im Jahre 1849 bei der Bearbeitung 
seiner meteorologischen Beobachtungen zu Makerstoun in Schottland eine wichtige 
gegenseitige Beziehung zwischen der Richtung der unteren und der oberen Luft- 
strömungen aufgefunden. Er konnte den bemerkenswerten Satz aufstellen: Stellt 
sich ein Beobachter mit dem Gesicht gegen den Wind, so kommen die 
Wolken aus einer Himmelsgegend zur Rechten des Windes und der 
Winkel wird um so grosser, je hoher die Wolken sind. (Auf der südlichen 
Hemisphäre sind die Wolken nach links gegen den TJnterwmd ahgelenkt, wie sich 
spater namentlich aus den Beobachtungen Abercromhys ergeben hat) 

Als mittlere Richtungen berechnete Broun für Makerstoun®) 


Niveau 

Wind- 

richtung 

ünt Wolken 
Cumuli 
inhegriffen 

Cirro- 

Stratus 

Cirrus 

Differenz 

Richtung * 

W 2P S 

W 7« S 

W 2« N 

W 9« N 

30® n rechts 


1) Met Z XXVIII 1893 S 290 — Suiing ebenso nacli Eiffelturmbeo'baehtiingen Met Z XXVII 
1&92 S 471 

2) MaTcerstoun Observations Vol XIX P 11 Edinburgh 1849 
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Später hat Broun aus den Beobachtungen zu Greenwich, Makerstoun und 
Dublin in den Jahren 1843 — 1846 den Verlauf der Isobaren in den einzelnen 
Monaten berechnet und deren Richtung mit der mittleren Windrichtung verglichen. 
Er fand als mittlere Richtung der Isobaren W 1 ® S, als mittlere Windrichtung 
W 21^ S. Die mittlere Windrichtung lässt demnach die Isobaren zur 
Rechten liegen und ist um einen Winkel von 20® nach einwärts gegen die Rich- 
tung des niedrigeren Druckes hin gerichtet. 

Bestimmt man aus der Abweichung des Zuges der höheren Wolken gegen 
die untere Windrichtung die mittlere Richtung der bewegten Luftmassen (siehe oben), 
so erhält man für dieselbe nahezu W 1® S, also übereinstimmend mit der Richtung 
der Isobaren. Daraus ergiebt sich der Satz : 

„Die mittlere Richtung der Isobaren und jene der bewegten Luft- 
massen sind nahezu dieselben.“ 

Der Übergang von der Windrichtung an der Erdoberfläche zur Richtung der 
höheren und höchsten Wolken ist demnach ein allmählicher; die Windrichtungen 
folgen mit der Höhe sozusagen schraubenförmig* auf einander, wie folgende Diffe- 
renzen der Richtungen dies am besten zeigen: 

Cumulus-Wind Cirrostratus-Wind 23®, Cirrus-Wind 30®, 

Cumulus-Wind Id^/g®, Cirrostratus-Cumulus 9®, Cirrus-Cirrostratus 7®. 

Abercromby hat durch zahlreiche Beobachtungen in den Tropen beider 
Hemisphären diese Sätze bestätigt. Auf der südlichen Halbkugel kommen die 
Wolken zur linken des Unterwindes; wie das auch schon die Wolkenbeobachtungen 
von G. Neumayer zu Melbourne (1858 — 1863) ergeben haben. 

Die obigen Relationen zwischen den Richtungen der Isobaren und der Rich- 
tung des Wolkenzuges beziehen sich auf mittlere Verhältnisse, also auf mehr oder 
weniger geradlinig verlaufende Isobaren. Für krummlinige Isobaren oder ge- 
schlossene Systeme von Isobaren (Barometerminima und -Maxima) haben zuerst 
CL Ley und Hildebrandsson die Richtungen des Wolkenzuges und damit die 
Richtungen der höheren Luftströmungen festgestellt. 

Die wichtigsten Ergebnisse der Untersuchung von CI. Ley sind in der nach- 
folgenden Tabelle enthalten.^) 

Windrichtungen an der Erdoberfläche und in der Cirrusregion um eine Barometer- 
depression, ausgedrückt durch den Ablenkungswinkel des Windes von der Richtung 

des Gradienten. 


Sektor der Depression 

N 

NE 

E 

SE 

’ s 

sw 

w 

NW 

Zahl der Beobachtungen (Prozent) 

5 

13 

14 

20 

21 

16 

7 

4 

Ablenkungswinkel an der Erdoberfläche 

63 

53 

53 

54 

65 * 

75 

78 

80 

„ im Cirrusniveau 

83 

146 

148 

124 

98 

76 

98 

102 

Differenz 

20 

93 

90 1 

70 

33 

1 

15 

22 


1) J. A. Broun, On tlie Mean Directions and DistriT3ution of tlie Lines of equal barometric Pressure 
and tbeir Eelations to tbe Mean Bireetion and Force of tlie Wind over tbe Britisb Isles. Proe. Royal Soc. 
Vol XXV. Dez. 1876. Eingebendes Referat in Zeitscbrift f. Met. XIII. 1878. S. 232. Nach Bronn bat zu- 
erst Clement Ley die Abweichung des Wolkenzuges zur Reebten des Windes neuerdings ausgesproeben : Laws 
of tbe Winds prevailing in Western Europa. Part I. London 1872. Auch Hildebrandsson bat diesen Satz 
selbständig wieder gefunden. Atlas des niouvements superieures de Tatmosphere. Stockbolm 1877. S. 14. 

2) Clement Ley, Tbe Eelaüoüs between tbe Upper and ünder Currents of tbe Atmospbere around Areas 
of barometric Depressions. Quart. Journ. R. Met. Soc. III. 1877. pag. 437. 
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Die eiste Kolumne enthalt die Zahl der Beobachtungen in den verschiedenen 
Sectoren in Prozenten der G-esamtzahl (2194) ausgedruckt, diezweite den Ablenkungs- 
winkel des Windes von der Eichtung des Gradienten, die dritte denselben in dem 
Niveau der Cirruswolken^ also lund obeihalb 7 km von der Erdoberfläche Wenn 
der Ablenkungswinkel grosser ist als 90 Giad, fliesst die Luft von der Gegend 
niedrigen Druckes an der Erdoberfläche nach aussen ab, ein Winkel von 180 Grad 
wurde eine Eichtung direkt gegen die des unteren Gradienten bedeuten 

Auf der West-, Nordwest- und Noidseite einer Depression, also auf der Euck- 
seite der Depression, sind (in England) die Cirruswolken selten zu sehen Sie 
treten am häufigsten auf an dei Vordeiseite derselben Der Mangel an Cirren 

auf dei Euckseite einer Depression kann nicht in 
der Seltenheit dieser Situation in England, noch 
auch in den Bewolkungsverlialtnissen (tieferen 
Wolken) liegen, sagt Ley Er ist geneigt, die- 
selbe auf eine nach abwärts gerichtete Kom- 
ponente dei Windbewegung in diesem Teile der 
Cy klonen zuruckzufuhren (wobei die Kondensations- 
produkte sich wieder auflosen) 

In der ganzen Umgebung einer Barometer- 
depiession sind die oberen Windlichtungen in der 
Ciriusregion (durch den Zug der Cirrus wölken an- 
gezeigt) starker von der Eichtung des Gradienten 
abgelenkt als die Winde an der Eidoberflache 


fV - 



Ablenkungswinkel der Windrichtung 
vom Gradienten in dei Umgebung eines 
Barometerminimums nach CI Ley 


Die Ablenkung überschreitet fast in allen Sek- 


toren den Winkel von 90®, ist also nach auswärts 
gerichtet, am meisten ist das der Pall auf der NE-, E- 
und SE-Seite Die Luft entfernt sich demnach in der Hohe der Cirruswolken, also in 
der Hohe von mehr als 7 — 8 km, von dem Zentrum niedrigsten Druckes an dei 
Erdoberfläche Am stärksten findet dieses Ausfliessen der Luft in der 
Hohe auf der Vorderseite der Depression statt. Hier ist die nach aus- 
wärts gerichtete Komponente der Bewegung am grössten, wie die Grosse der Ab- 
lenkungswinkel zeigt. ^) 

Auf der Euckseite einer Depression stimmen die unteren und oberen Wind- 
iichtungen am meisten uberein, auf der Vorderseite herrscht unten ein stärkeres 
Einstromen der Luft gegen das Zentrum, oben dagegen fliesst die Luft vom Zentrum 
ab. Die Luftbewegungen gleicher Eichtung um eine Barometerdepression haben 
auf der Euckseite die grösste vertikale Mächtigkeit, auf der Vorderseite die kleinste 
Ley schätzt die mittlere Hohe der südöstlichen Winde als nicht halb so gross als 
die der nordwestlichen auf der Euckseite, selbst wenn man annimmt, dass letztere 
über die Cirrusregion nicht hinaufreichen 

Zu bemerken ist noch, dass die Eichtung der oberen Strömungen auf der 
linken Seite der Bahn des Minimums ziemlich unbestimmt bleiben 

Lokale Depressionen, wenn auch sehr tiefe, beeinflussen die Cirrusbewegung 
nicht, grosse Depressionen, auch wenn sie sehr leicht sind, haben dagegen zu allen 
Jahreszeiten einen Einfluss auf die oberen Strömungen. Ley fand ferner keine 


1) Die aufsteigeude Komponente der Bewegung in dem cyklonalen Luftwirbel giesst, sozusagen, im Cirrus- 
niveau die unteren Luftmassen m die allgemeine östliche Drift (der aussertropiseben Breiten) aus Besonders 
stark ausgeprägt tritt dies bei den Cyklonen der Vereinigten Staaten auf, wie Bigelow aus den Wolken- 
beobaebtuugen des Wetter-Bureau 1896/97 nacbgewiesen bat 
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Fig, 57. 
JV' 


Beziehung zwischen einer Vertiefung eines Barometerminimums oder einer Ver- 
flachung und Ausfüllung desselben mit der Intensität und Kichtung der oberen 
Strömungen (der Bewegung der Cirrus wölken). 

Den Satz, dass die Luft in der Cirrus- 
region von der Gegend niedrigeren Druckes 
an der Erdoberfläche sich entfernt, hat zuerst 
Hildebrandsson gefunden (Essai sur les cou- 
rants supdrieurs de TAtmosphdre. 1875). 

Eine weitere Vertiefung unserer Kennt- 
nisse über die Luftströmungen oberhalb einer 
Barometerdepression (und eines Barometermaxi- 
mums) und damit über die Natur dieser Gebilde 
überhaupt verdanken wir gleichfalls H. H. Hil- 
debrandsson in Upsala und den Wolken- 
beobachtungen am Observatorium Blue Hill des 
Hrn. Kotch bei Boston, welche Helm C lay- 
ton so eingehend bearbeitet und diskutiert hat. 



Akerblom hat dann noch die Beobachtungen 
der Cirruswolken in Mitteleuropa ergänzend in 
gleicher Richtung verwertet.^) 

Die Ergebnisse der Cirrusbeobachtungen 
in Schweden werden am besten in der Form 
der nebenstehenden Diagramme hier mitgeteilt. 

Der Zug der unteren Wolken steht nahe- 
zu senkrecht auf der Richtung des Gradienten 
und verläuft also parallel mit der Tangente an 
die Richtung der Isobaren. An der Vorderseite 
(Ostseite der Depression) ist die Windrichtung 
in diesem Niveau sogar schon etwas nach aus- 
wärts gerichtet. 

Dies ist aber im Cirrusniveau geradezu die 
Regel, nur in der näheren Umgebung des Zen- 
trums der Barometerdepression und auch auf der 
Rückseite findet noch ein Einströmen statt. 

Die Figuren demonstrieren ferner den schon 
erwähnten Satz, dass auf der Rückseite der De 
pression in allen Niveaus die grösste Überein- 
stimmung in der Richtung der Luftströmungen 
besteht, auf der Vorderseite aber die oberen 
Luftströmungen die unteren so ziemlich im 
rechten Winkel kreuzen. 

1) Hildebrandsson, Snr la distribution etc. Upsala 
1883. Helm C layton, The movements of tbe air at all Heights 
in Cy Hönes and Anti-Cyklones as shown by Clond and Wind 
Records at Blue Hill. Americ. Met. Jonrn, August 1893. — 

Disoussion of cloud observ. Annals Harvard College. XXX. 
o 

P. IV, Cambridge 1896. — Akerblom, wie oben. Stockholm 
1895. — Hierzu kommt jetzt noch Bigolows grosse Arbeit in 
den Report of the Weather Bureau 1898/99. Vol II. Diskussion 
der Wolkenbeobachtungen 1896/97. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 


Windrichtungen. 

Pig. 58. 

N 



ß 

Untere Wolken. 
Eig. 59. 
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Uber dem Zentrum der Depression ziehen die Cirren zumeist aus W bis 
NW, die mittlere Richtung ist W 27^ N 

Hildebrandsson hat auch die Richtung des Zuges der Cirruswolken zwischen 
zwei Depressionen erörtert Im Winter ist die mittlere Richtung desselben 
W 42^ N, die entsprechende mittlere Windrichtung W 10^ S, also schon von der 
neu heranruckenden Depression affiziert Im Sommer ist die Richtung der Cirren 
W 13® N, der Unterwind W 23® S, unterliegt also gleichfalls schon dem Impuls 
der nachfolgenden Depression Dies bestätigt wieder den Satz, dass ein neues 
Barometerminimum die Windfahne früher beeinflusst als die oberen Luft- 
strömungen 

Untersuchungen, wie sie Hildebiandsson in Schweden in ca 60® nörd Bi 
durchgefuhrt hat, sind auch im Osten der Vereinigten Staaten am Observatorium 
Blue Hill (43®nordl Br) von Helm Clajton in den Jahren 1887 — 1889 in ähn- 
licher Weise unternommen worden Die folgenden beiden Figuren bringen das 
wichtigste Ergebnis, die Zirkulation der Luft um ein Barometerminimum an der 
Erdoberfläche und die gleichzeitigen Luftströmungen im Niveau der Cirruswolken, 
zur Anschauung. 


Fig 60 
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Fig 61 
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WindnchtTingen Cylclone, Noidamenka Cirruswolkeii^ug Cyklone, Nordamerika 

Naeh Helm Clayton 


Fig 60 zeigt das stärkere Einstromen der Luft auf der Rückseite der De- 
pression, wie es auch schon Loomis konstatiert hat 

Fig. 61 aber zeigt nur eine geringe Beeinflussung der Luftströmungen im 
Cirrusniveau durch die Barometerdepression an der Erdoberfläche Statt der sonst 
direkt östlichen Drift der Luft in diesem Niveau zeigen sich in derselben wellige 
Einbuchtungen, das ist alles, eine cyklonale Bewegung ist da nicht mehr zu be- 
obachten, wie sie in England und Schweden liber den grossen Depressionen auch 
noch im Cirrusniveau zu finden ist In der Cumulusregion ist die cyklonische 
(und anticyklonische) Zirkulation noch sehr deutlich sichtbar, aber die allgemeine 
nach Ost gerichtete Drift ist viel strenger als an der Oberfläche und hat zum 
Teil die cyklonische Zirkulation auf der Ostseite schon unterdrückt. Oberhalb der 
Cumulusregion, d. i etwa oberhalb 1600 m (engl Meile), sind die cyklonale (und 
anticyklonale) Zirkulation schon fast ganz untergegangen in der heftigen Westwind- 
stromung dieser Schichten 

Auch, die neueren Wolkenbeobaclitiingen 1896/97 zeigen nach Bxgelow, dass im NTiveau der 
Cirrusregion über den Barometermmimis, wie über den -Maxiinis, nur wellige Ausbiegungen der 
oberen konstanten starken Weststromung zu bemerken sind Dieselben verstärken sieb in den 
tieferen Schichten, bis im Strato-Cumulusniveau die drehende Bewegung schon sehr hervortritt und 
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im Cumulusniveau wie an der JErdoberfläche dominiert. Die mittlere Windgeschwindigkeit vermindert 
sich von 40 m pro Sekunde im Cirrusniveau bis- zu 5 — 6 m an der Erdoberfläche.^) 

Die kleinsten Windgeschwindigkeiten sind an der Erdoberfläche auf der Ost- 
seite des Zentrums der Depression anzutreffen, im Cumuliisniveau auf deren NE- 
Seite, in dem Cirro - Cumulus- und Alto -Cumulusniveau iin Norden des Zentrums^ 
und endlich im Cirrusniveau auf der NW- Seite desselben. Diese systematische* 
Verschiebung der stärksten Abschwächung der Winde ist wohl so zu erkläreny 
dass letztere dort ein tritt, wo die normale cyklonische Luftbewegung der allge- 
meinen Strömung in dieser Höhe gerade entgegengerichtet ist. 

Es ergiebt sich auch, dass die Eegel, dass der obere Wind zur Eechten vom 
unteren abweicht, für die Winde, welche eine nördliche Komponente haben, hier 
nicht mehr gilt, da in diesem Falle die Winde sich nach links drehen, wenn man 
in höhere Niveaus aufsteigt. 

Wenn man die Geschwindigkeiten in den verschiedenen Höhen mit der mittleren 
Dichte der Luft in den verschiedenen Niveaus (ca. 0-85 Cumulus-, 0*67 Alto- 
Cumulus-, 0*47 Cirro -Cumulus- und 0*38 Cirrusniveau) multipliziert, so erhält man 
von oben bis unten nahezu konstante Zahlen. Das heisst, in allen Niveaus fliesst 
dieselbe Masse Luft durch jeden vertikalen Querschnitt. 

Die beobachteten Windrichtungen sind die Eesultierenden aus der allgemeinen 
Bewegung der Atmosphäre und den Störungen, welche die Cyklonen und Anti- 
cy klonen in diese hineintragen. Man kann versuchen, die letzteren zu berechnen, 
d. i. die cyklonischen (und anticyklonischen) Komponenten der Bewegung. Das 
Mittel aus allen Beobachtungen der Eichtung und Geschwindigkeit in allen Teilen 
der Cyklonen und Anticyklonen wird ziemlich genau die allgemeine atmosphärische 
Drift in jedem Wolkenniveau zum Ausdruck bringen. Dann kann man nach der 
Lambert sehen Formel auch die mittlere Eichtung und Geschwindigkeit der Luft 
in jedem Niveau der Cyklone und An ticy klone bestimmen und die cyklonischen 
und anticyklonischen Komponenten nach dem Kräfteparallelogramm berechnen. 


Mittlere Eichtung und Geschwindigkeit der Strömungen. 


Niveau 

Wind 

Cnmulus 

Alto- 

Cumulus 

Cirro- 

Cumulus 

Cirrus 

Höhe rund in Kilometer 

0 

1*6 

5—6 

7*4 

8—9 

Allgemeine Drift 

W 8°N 

W 9« N 

W 4® S 

w 

W 7® K 

Geschwindigkeit 

7 

11 

16 

33 

39 m pro Sek. 

Cyklonen 

W 340 N 

W 12® N 

W 8® S 

W 9® S 

W 3® S 

Mittlere Geschwindigkeit 

1 

5 

16 

31 

34 m pro Sek. 

Cyklonische Komponente 

7 

10 

8 ^ 

lö 

» 5J n 

Dieselbe x Dichte 

7 

8 

6 

7 

b 5J 5) jy 


Die mittlere Luftbewegung in dem mittleren Niveau ist südlicher als unten 
und oben. Dies zeigt sich in allen Teilen einer Cyklone und Anticyklone und 
stimmt mit einem früher aufgestellten Satze, dass in diesem Niveau eine äquatoriale 
Komponente im Mittel vorhanden ist. Die Grösse der cyklonischen Komponente 


q Bigelow, American Journ. of Science. 4. Ser. Vol VII. pag. 433. Dez. 1899. — Report Weatker 
Bureau 1898/99. Vol II. Waskington 1900. * 

Die Regel, dass 'die oberen Wolken von reokts kommen, gilt in den Vereinigten Staaten nur im siid- 
östlioben Quadranten einer Depression und auek da nickt immer. Die einzige allgemeine Thatsacke ist, dass,, 
■wie immer die Zirkulation am Boden kesekaffen sein mag, sie in einiger Höke sick ostwärts zu dreken strebt,, 
also mekr und mekr in die östlicke Drift übergeht. (Bigelow.) 
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wachst von unten nach oben, die Luft zirkuliert also m der Hohe rascher als 
unten 

Das bem eikenswerteste Eesultat der Berechnung der cyklonischen Komponenten 
in der Cirrusregion über einei Cyklone ist, dass in den Cyklonen im allgemeinen 
der Sinn der Rotation oben und unten dei selbe ist, also auch oben, wo die Luft 
ausstromt, cyklonisch bleibt Dasselbe hat sich auch aus den Ciirusbeobachtungen 
nach CI Ley und Hildebrandsson ergeben Wurde das Ausfliessen dei Luft 
aus der Cy klone im Niveau der Cirrusiegion infolge einer ümkehiung der Richtung 
des Druckgefälles oder des Gradienten erfolgen, wie man früher angenommen hat, 
so wurde infolge der Ablenkung durch die Erdrotation die ausfliessende Luft eine 
anticyklonale Bewegung annehmen müssen Da dies nicht der Fall ist, so muss 
die ausstromende Bewegung gegen den (scheinbaren) Gradienten erfolgen 

Uber den Anticyklonen an der Erdoberfläche aber verhalt es sich umgekehrt 
Es ergiebt sich ein cyklonales Einstromen in der Hohe, somit eine Umkehrung 
des Gradienten Dies zeigt einen wesentlichen Unterschied zwischen Cyklonen und 
Anticyklonen, auf welchen schon hier hingewiesen werden soll 

Die Beobachtungen auf Bergen bestätigen die Resultate der Wolkenbeobach- 
tungen und zeigen, dass in der That oberhalb 1600 m an dei Vorderseite der 
Baiometeidepression durchschnittlich schon ein Ausstromen der Luft stattfindet. Die 
Ablenkungswinkel betragen für die Schneekoppe auf der NE- und E-Seite 99^, 
SE- und S-Seite 78^ SW- und W-Seite 59^ NW- und N-Seite ÖS« Auf der 
Rückseite strömt die Luft am stärksten ein, auf der Vorderseite, diametral gegen- 
über, fliesst sie aus 

Loomis hat die mittlere Richtung und Geschwindigkeit des Windes auf dem 
Mt Washington beiechnet, wenn derselbe sich in verschiedenen Quadranten einer 
Al ca niedrigen Luftdruckes befand Es ergab sich* 


Mt Washington, 1914 m Mittlere Windrichtung und -Starke 


Quadrant der Depression 

w 

s 

E 

N 

Mittlere Windrichtung 

N 55‘> W 

N 77« W 

S 54« W 

N 21« E 

Ablenkungswinkel 

55*^ 

103« 

144« 

21« 

Windstärke (m pro Sekunde) 

22 

20 

16 

14 


Hier findet auch im Sudquadranten ein Ausstromen der Luft statt, am stärksten 
wie stets im östlichen Quadranten 

Wenn wir, sagt Loomis, die mittlere Windrichtung auf dem Mt. Washington 
nach den Beobachtungen zu N 76® W annehmen und die Winde, welche um das 
Zentrum einer Barometerdepression zirkulieren, als störende Kräfte betrachten, welche 
mit der normalen Windrichtung interfeiicren, so stimmt das Ergebnis einer passenden 
Konstruktion (nach dem Kräfteparallelogramm) damit befriedigend uberein, und es 
ergiebt sich, dass in dieser Hohe die Geschwindigkeit der Winde, welche um das 


1) Man BohQ ancli Blue Hill Clond HeigMs and Velocities Annals Harvard Obs Vol XXX P III 
pag 235 Cambridge 1892 Der Unterseliied zwisolien dei Eicbtung doi Cirren und jener des Windes an der 
Erdoberfläclie bestellt m der stärkeren Präponderanz der nordlicbien und nordwestlichen Strömungen an der Erd- 
oberfläche im Winter, während bei den Cirren dies im Sonftner der Fall ist Das Verb ältnis ist also das um- 
gekehrte von dem, welches Hildehrandsson für Europa gefunden hat Die Bewegungen der Cnruswolken 
werden durch die jahreszeitlichen Änderungen der Temperaturveiteilung bestimmt NachBigelow ergeben die 
Wolkenbeobachtungen 1896/97, dass die grösste Geschwindigkeit der Luftzirkulation im Cumulo- Stratusniveau 
in 2 — 3 km nbei dem Boden sich findet, und von da nach oben wie nach unten ahnimmt 
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Zentrum der Depression zu zirkulieren streben, ungefähr gleich ist der Geschwin- 
digkeit der normalen Luftströmung in dieser Höhe.^) 

Die Windbeobacbtungen auf dem Sonnblickgipfel in 3106 m dürften dieses 
Ausströmen der Luft aus einem Barometerminimum noch stärker zeigen, doch fehlt 
noch eine Untersuchung darüber. Wenn ein Barometerminimum im Norden des 
Sonn blick sich befindet, dieser also im südlichen Quadranten einer Depression liegt, 
herrscht oben häufig Nordwind.^) 

o 

Akerblom hat die Cirrusbeobaclitungen in Mitteleuropa bearbeitet in ihrer Beziehung zu den 
Baronaeterminimis und -Maximis. Das Resultat war, dass die oberen Strömungen im Cirrusniveau 
hier viel weniger beeinflusst werden von der Luftdruckverteilung an der Erdoberfläche wie in England 
und in Schweden. Es zeigt sich nur ein geringer Einfluss der unteren Depression auf diese oberen 
Strömungen. Also dasselbe, was HelmClayton am Blue Hill-Observatoriüm zu Boston und Bige- 
low für die Vereinigten Staaten überhaupt noch auffallender konstatiert haben. Auch die Cirrus- 
beobachtungen zu Zikawei in China zeigen das gleiche. Es scheint also, dass die vertikale Mächtig- 
keit der cyklonalen Luftbewegung in höheren Breiten grösser ist, als in niedrigen, in letzteren erreicht 
sie die Cirrusregion kaum. Es kommt dabei wohl auch in Betracht, dass die Höhe der Cirruswolken 
am Blue Hill-Observatorium etwas grösser gefunden worden ist als in Upsala.3) 


II. Die Barometermaxima. 

Allgemeines. Die Anticyklonen oder die Gebiete der Barometermaxima sind 
in Bezug auf die Lnftdruckverteilung wie auch in Bezug auf die E-iclitung der Luft- 
zirkulation um dieselben das Gegenteil der Cyklonen, oder der Barometerminima. Der 
Luftdruck nimmt vom Zentrum nach aussen hin ab und die von demselben an der 
Erdoberfläche ausfliessenden Luftströmungen zeigen eine Drehung mit dem Uhr- 
zeiger (auf der nördlichen Hemisphäre, entgegengesetzt auf der südlichen Halb- 
kugel). Die Luftdruckänderung mit der Entfernung vom Zentrum ist eine viel 
langsamere wie in den Cyklonen, d. i. die Gradienten sind zumeist viel kleiner. Das 
Zentrum eines Barometermaximums bleibt deshalb auch fast stets bezüglich seiner 
Lage ziemlich unbestimmt. Die Luftdruckverteilung im Innern eines Barometer- 
maximums ist zumeist eine sehr gleichförmige, erst gegen die Eänder, gegen die 
Gebiete der angrenzenden Barometerminima, wird das Luftdruckgefalle ein stärkeres. 
Im Zentrum der Anticyklonen herrschen Windstille oder schwache Winde von vari- 
abler Dichtung, alle Lokaleinflüsse kommen da voll zur Geltung. Die abfliessende 
Luft hat im allgemeinen geringe Geschwindigkeit, dem geringen Gradienten ent- 
sprechend, und die Windbahnen sind weniger gekrümmt, der Ablenkungswinkel 
ist kleiner. Wie man schon aus Fig. 37, S. 424 entnehmen kann, wirken bei der 
anticyklonalen Luftbewegung die ablenkende Kraft der Erdrotation und die ge- 
wöhnliche Fliehkraft infolge der Krümmung der Bahn in entgegengesetzter Eich- 
tung, da die Windbahn nach links konvex ist, während die Ablenkungskraft nach 
rechts wirkt (nördliche Hemisphäre). Die beiden Fliehkräfte wirken also nach 
entgegengesetzten Eichtungen. Bei den unbedeutenden Krümmungen der Windbahnen 
um ein Zentrum hohen Luftdruckes erreicht allerdings die gewöhnliche Zentrifugal- 
kraft selten einen erheblichen Betrag.“^) 

1) Contributions 2. pai)6r. 

2) Z. B. 1892. Nov. 24. Minimum im Norden, Maximum über Mitteleuropa. Sonnbliek N5 undNg, ähulicb. am 
28. Nov. Am 17. Dezember Minimum über Norwegen 740 mm, Maximum über Mitteleuropa 775, Sonnblick N4. 

3) Akerblom, Sur la distribution etc. Stockholm 1896. pag. 30 etc. Die mittlere Bicbtung des Cirrus- 
zuges in Deutschland ist W 6® S. — Über den Barometermaximis zeigt sieb dagegen bäufig der Zug der Cirrus- 
wolken beeinflusst durch die Luftdruckverteilung. Bür den näheren Umkreis des Zentrums des Barometer- 
maximums ergiebt sich eine überwiegend antieyklonale Luftbewegung. 

Die ablenkende Kraft ist bei anticyklonal gekrümmten Bahnen, wenn E. der Krümmungshalbmesser der 
Windbabn : 2 m v sin f/J — (v^ : E) . 

Bei den cyklonal gekrümmten Bahnen addieren sich die Fliehkräfte, nnd zugleich ist E zumeist viel kleiner. 
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1 Grosse und Gestalt dei Area dei Barometermaxima Die Gestalt 
der Flachen höchsten Luftdruckes, wenn man dieselben etwa mittelst der Iso- 
bare 762 mm =30 engl Zolle abgrenzt, ist zumeist unregelmassig, oft ganz un- 
bestimmt duicb Übergang in andere Gebiete hoben Druckes Liegt ein Gebiet 
hoben Luftdruckes zwischen zwei nicht zu entfernten Depressionen, so kommt es 
zuweilen gar nicht zur Ausbildung eines Kernes hoben Luftdruckes, die Isobaren 
verlaufen mein oder mindei geradlinig und schlies&en bandförmige Streifen höheren 
Luftdiuckes ein Die gut abgegienzten Barometermaxima haben meist eine ovale, 
elliptische Foim Loomis erhielt für das Verhältnis der grossen zur kleinen 
Achse im Mittel für Nordamenka die Zahl 1 9, für den Atlantischen Ozean und 
Europa 1 84 Die Richtung der grossen Achse war in den Vereinigten Staaten zumeist 
KE, auf dem Atlantischen Ozean und in Europa im Mittel KTö^E, also östlicher 

Als mittleren Abstand des Zentrums dei Baromermaxima von den Zentren 
der angrenzenden Barometermimma fand Loomis für Nordamerika rund 3800km 
Die mittlere Bieite der Gebiete mit sehr hohem Luftdruck im Zentrum (über 784 mm 
im Meeresniveau) in den Vereinigten Staaten kommt der Breite des Kontinents 
von Ozean zu Ozean unter 40*^ nordi Br gleich 

Die mittlere Tiefe der angrenzenden Minima war auf dei Ostseite 741, auf der 
Westseite 751mm, der Gradient Avai somit auf dei Ostseite viel steiler Emern 
hohen barometrischen Maximum entspricht gewöhnlich ein Minimum von massiger 
Tiefe und umgekehrt Sind die Luftdruckdiffeienzen aber extrem, so verteilen sie 
sich auf eine grossere Entfernung 

Der mittlere Abstand der Zentren der Barometermaxima über dem Atlantischen 
Ozean und Europa (letztere bilden weitaus die Mehrzahl) von jenem der Minima 
im Westen war ca 3700 km und der Gradient etwas steiler als in Amerika über 
dem Kontinent von Europa- Asien untci suchte Loomis 81 Falle mit einem Maxi- 
mum von 31" und darüber (787 mm) Der mittlere Durchmesser derselben von 
Kdrd nach Sud, der meist der kürzeste war, betrug 55^ oder 5000 km, jener von 
West nach Ost 77® oder rund 7800 km (als Grenze die Isobare 30''= 762mmj 
Hierbei handelt cs sich aber allerdings schon um eine VerschmelzuDg der gewöhnlichen 
wandernden Barometermaxima mit dem giossen permanenten Maximum über West- 
sibirien Die Lage von Europa im Winter zwischen diesem Maximum und dem 
subtropischen Barometermaximum bringt es mit sich, dass die temporaren Maxima 
zuweilen mit einem von diesen verschmelzen und dadurch eine grosse Ausdehnung 
und auch eine grosse Beständigkeit erreichen 

In Nordameiika sind die Barometermaxima am häufigsten nördlich von 46® 
nordl Br und westlich von 100® W v Greenwich Dieselben schreiten meist 
in der Richtung nach fa 40® E fort, im östlichen Teile der Vereinigten Staaten 
mehr nach S 57® E , ihre Bewegungsrichtung ist also südlicher als die der Minima 

Die Jahreszeit, in welcher die grossen Barometermaxima zumeist auftreten, 
ist natürlich der Winter Von den 81 Barometermaximis von mehr als 787 mm 
(31") in Amerika und Europa-Asien (1877 — 1884) traten ein- 1 im Oktober, 8 im 
November, 34 im Dezember, 29 im Januar, 4 im Februar und 5 im Marz Es ent- 
fallen also 79 Proz. derselben auf Dezember und Januar. 

Die Zentren der Bai ometermaxima haben im Winter fast stets eine sehr niedrige 
Temperatur Loomis suchte die Falle auf in den Vereinigten Staaten und Kanada 
(1872 — 1884), in denen das Barometer über 30-85" stieg Gruppiert man die zu- 
gehörigen Temperaturen nach den Barometerständen, so erhalt man folgende Be- 
ziehungen zwischen Luftdruck und Temperatur im Winter m Nordamerika: 
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Mittleres Luftdrackmaximum 776 778.5 781 783.5 786 788.5 

Mittlere Temperaturabweickung — 10° — 11. 3° —13.20 — 14.6o — 18.2° — 18.8o 

Westlich von 87® westl. L. ist die mittlere Abweichung — 16®, östlich davon 
— 13®. 

2. Fortbewegung der Barometermaxima. Die Zentren der Barometerr 
maxima verlagern sich ebenso wie die der Barometerminima, aber das Fortschreiten 
der Maxima ist viel unregelmässiger und auch schwieriger zu bestimmen, weil die 
Lage der Zentren des hohen Druckes oft recht unbestimmt ist und nicht selten 
deren mehrere zugleich vorhanden sind. In den Vereinigten Staaten kommen die 
ßarometermaxima zumeist aus dem FTordwesten von Britisch -Nordamerika und 
schreiten in mehr oder weniger östlicher oder südöstlicher Bichtung fort. Ein Teil 
kommt von Westen über das ’Felsengebirge herüber. 

Die Kichtung des Fortschreitens der Anticyklonen in Europa hat Brounow 
bestimmt (1876 — 1879 wurden in Eechnung gezogen). 

Richtung des Fortschreitens der Anticyklonen in Europa, 
bracb N NE E SE S SW W NW Summa 

Prozent 3 13 37 30 10 3 2 2 369 

Die mittlere Richtung berechnet sich zu E17®S. Im Winter ist die Richtung 
südlicher, im Sommer nördlicher. Winter und Frühling ESE, Sommer ENE, 
Herbst E. ■ . 

Die meisten der europäischen Cyklonen entstehen über dem Kontinent selbst. 
Sie wandern im Winter zumeist nach jener Richtung, in welcher die Temperatur 
am stärksten sinkt. 

Die Geschwindigkeit des Fortschreitens der ßarometermaxima ist 
kleiner als jene der Barometerminima. Auch die jährliche Periode der Geschwindig- 
keit tritt viel weniger bestimmt hervor. Es genügt daher hier die Anführung der 
Mittel für die Jahreszeiten. Die neuesten Bestimmungen ergeben für die Vereinigten 
Staaten (Mittel der 4 Jahre 1895 — 1898) und für Europa (nach Brounow) folgende 
Zahlen: 


Mittlere Geschwindigkeit des Fortschreitens der ßarometermaxima. 


Jahreszeit 

Kilometer pro Stunde 

m pro Sek. 

Winter 

1 Frühling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 1 

Jabr 

Vereinigte Staaten^) 
Europa 

42,0 

24-5* 

37-6 

264 

35-7* 

25-5 

38-9 

264 

38.6 

25-7 

10-7 

7-1 


Tn Europa sind die Barometermaxima im Winter am wenigsten beweglich, in 
Amerika im Sommer. In Amerika trefiPen wir die Cyklonen und Anticyklonen im 
Winter in raschester Aufeinanderfolge, in Europa sind die Abwechselungen zwischen 
Hochdruck und Niederdruck seltener, und die Barometermaxima behaupten im 


1) P. Brounow, Die Anticyldonen ülDer Europa. Rep. f. Met. X. Nr. 8. 1386. Von 191 ü.l)er Europa 
hingezogenen Anticyldonen entstanden 107 üter Europa, 70 kamen aus 'benachbarten G-egenden, bei 14 blieb 
Herkunft unbestimmt. Im Winter und Herbst entstehen die meisten Cyklonen über Europa selbst, iin Sommer 
halten sich beide Kategorien, die zugewanderten und die einheimischen, das Gleichgewicht. Von den zuge- 
wanderten Cyklonen kamen 64 vom Atlantischen Ozean (Sommer und Herbst am -meisten, 41), 3 vom Eismeer 
und 3 von Sibirien, 

2) Maximum; Pebruar 45 km, Minimum: Juli 33.3 km. 
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Winter oft iange ihren Platz Die Winterwitterung ist deshalb in Europa beständiger 
als in den Vereinigten Staaten und die Temp er atui Wechsel sind geringer 

Die Bewegung der Anticy klonen in den subtropischen Breiten hat H C Eussell 
(Sydney Ohservatoiy) über Australien und zum Teil auch über dem Indischen Ozean 
bestimmt Russell findet aus den austialischen Wetterkai ten, dass die Anticyklonen 
in fortwährender Aufeinanderfolge Austialien von W nach E durchqueren m einer 
mittleren Breite von 37 — 38® im Sommer und 29 — 32® im Winter mit einer 
mittleien täglichen Geschwindigkeit von 26 8 km pro Stunde oder 12 m pro Sekunde 
Den Weg von ISTatal über den Sudindischen Ozean und Australien bis Sydney 
legen sie duichschnittlich in 15 1 Tagen zumck, also mit einer Geschwindigkeit 
von 13*7 m pro Sekunde Dies stellt, meint Russell, auch die mittleie Geschwindig- 
keit der allgemeinen atmosphärischen Strömung von W nach E in diesen Breiten vor 
Zum Dmchqueren von Australien bedürfen sie 7 — 8 Tage im Sommer und 9 — 10 
Tage im Winter 

3 Die untere Luftbewegung im Gebiete der Anticyklonen. Loomis 
hat für 188 Anticyklonen, die auf den amerikanischen Wetterkarten der Jahre 1872 
und 1873 aufgetieten sind, die mittleie Windrichtung und Geschwindigkeit m den 
vier Quadranten gemessen und folgende Resultate erhalten: 


Nordamerikanische Barometermaxima 


Quadrant der Anticyklone 

w 

s 

E 

N 

Mittel 

Mittlere Windriclitimg 
Ablenkungswinkel 

Mittlere Geschwindigkeit (m pro Sek ) 

S 63« E 
27* 

2 3* 

N 30« E 
30 

2 7 

N 37« W 
53 

29 

S 59« W 
59 

27 

42» 

2 65 


Die mittleren Ablenkungswinkel in den verschiedenen Sektoren eines Baro- 
metermaximums in West- und Mitteleuropa (Furnes, Aachen, Breslau) sind nach 
P Polis- 


Sektor der Anticyklone N NE E SE S SW W NW 

Ablenkungswinkel 59 44 * 44 * 46 60 67 62 60 

Auf der Westseite der Anticyklone hat die Luftbewegung eine starker anti- 
cyklonal gekrümmte Bahn als auf der Ostseite 


1) Den Monthly Weather Eoview 1898 mögen noeb folgende Mittel aus den 4 Jaliren 1894—1898 ent- 
nommen weiden 

Barometerm ixima Erstes Auftreten 47^ N US» W Verschwinden 4()<5 N 7 G® W Mittlere Geschwindigkeit 38 6 
Baromt'termxnima „ „ 46° N liu« W „ 46^ N 71^ W „ 41 8 

Die Maxima haben eine sfidliohere Zagrichtung als die Minima 

2i) Eussell, Moving antieyldouos in the Southern Hemisphere Quart Jouin E Mot Soo Vol XIX Jan 
1893 Das Wetter wird im suhti epischen Australien hauptsUchlioh diiich das Fortschreiten dei Antiiylrlonenhestinimt 
Die Depressionen dazwischen, die V -förmig sind, machen nur 1/4 der gesamten Area aus Eigentliche Cyklonen 
sind selten, es giekt deren durchs ohmttlieh nur eine in 2 — 3 Monaten Sie kommen von NE her an die Ostküste 
oder von ITW in den Kontinent herein nach der grossen Bucht Sie sind keine eigentlichen Wetterfaktoren für 
Australien Im Anschlüsse mag auf das bemerkenswerte Ergebnis einei Untersuchung von Fied Chambers 
hingewiesen werden, in welchei aus den Beobachtungen zu St Helena, Mauritius, Bombay, Madras, Calcutta, 
Batavia, Zikawei nacbgewiesen wird, dass die Barometervariationen auch in den Tropen rings um die Erde von 
West nach Ost fortschreiton sollen gleich den Cyklonen der aussertiopischen Breiten Die Abweichungen von 
den Normalmitteln, die ,, barometrischen Wellen“, schreiten in 4 8 Monaten von Zanzibar bis Beigaum und Bom- 
bay fort (Pearson) hature Vol XXIII pag 88 u 107 Vol XXVIII pag 562 Pearson, The transmission 
Eastwards round the Globe of barometric abnormal Movements. Dass Dürreperioden in den Tropen nach Osten 
fortschreiten, ist schon mehrfach konstatiert worden Es scheinen im allgemeinen die grosseren Witterungs- 
anomalien die Tendenz zu haben, von Westen nach Osten fortzu schreiten 
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Der mittlere Ablenkungswinkel ist im Winter 54^ im Sommer 60®, das Jakres- 
mittel für Furnes (belgische Küste) ist 63®, für Aachen 66®, dagegen für Breslau 
nur 42® (für die Schneekoppe 64 7®) Die Windgeschwindigkeit in den ver- 
schiedenen Sektoren im Mittel von Furnes, Aachen, Karlsruhe, Breslau, dann der 
beiden Hohen Stationen Höchenschwand und Schneekoppe, ist folgende: 


Sektoi der Anticyklone 

N 

NE E SE 

Mittlere Windstärke 

S 

SW 

W 

NW 

Stationen der Niederung 

19 

19 17* 2 0 

24 

26 

23 

20 

Hohenorte 

3,7 

3 2 3 0 2 8* 

3 6 

37 

34 

35 


Die östlichen Sektoren mit den geringsten Ablenkungswinkeln haben die kleinste, 
die westlichen mit den grössten Ablenkungswinkeln die grösste Windstärke 

Die Windstärke ist in der Nahe des Zentrums des Barometerminimums am 
kleinsten und nimmt mit dei Entfernung von demselben zu 

Entfernung vom Zentrum (G-rade) 12 3 4 5 6 7 

Mittlere Windstärke 24 27 29 30 30 29 29 

4 Gradienten, Windstärke, Krümmungsradius Die Änderungen der 
Starke des Gradienten, der Windgeschwindigkeit, des Ablenkungswinkels, sowie auch 
der Krümmung der Isobaren, beim Übergang von einem Gebiete hohen Luftdruckes 
in ein benachbartes Depressionsgebiet zeigen am besten die folgenden zwei Tabellen, 
welche nach Loomis zusammengestellt sind ^) 


Atlantischer Ozean und Europa Mittlere Breite 51 — 56® 



Anticyklone 

Cyklone 

Lnftdrnckstufe 

1785/790 

780/785 

775/780 

1 770/775 

765/770 

760/765 

755/760 

1 760/755 

745/750 1 

740/745 

Gradient 

19 

2 1 

23 

25 

27 

29 

31 

31 

34 

3 5 mm 

Windstärke 

48 

55 

63 

73 

84 

97 

113 

122 

12 4 

12 5 m pro Sek 

Ablenkungswinkel 

38 

39 

42 

46 

49 

53 

55 

56 

66 

57 Grad 

Krümmungsradius 

370 

650 

yol 

1130 

1340 

1540 

1540 

1360 

1190 

1030 km 


Nordamerika (Vereinigte Staaten) Mittlere Breite 45® 



Anticyklone 

Cyklone 

Luftdinokstufe 

777/782 

772/777 

767/772) 

762/767 

757/762 

1 752/757 

|747/762 

742/747 

734/742 

732/734 

Gradient 

2 1 

23 

2 5 

26 

27 

28 

29 

31 

34 

3 7 mm 

Windstärke 

72 

82 

9 0 

97 

103 

10 6 

111 

114 

118 

12 2 m pro Sek 

Ablenkungswinkel 

41 

43 

45 

46 

47 

48 

49 

50 

52 

53 Grad 

Krümmungsradius 

350 

610 

840 

1060 

1180 

970 

770 

580 

410 

250 km 

Temperatur 

-17 4 

-141 

-101 

—62 

-3 2 

—19 

-17 

-19 

—21 

—2 1 Grad Gels 


Gradient und Windstärke wachsen kontinuierlich bei der Annäherung an das 
Depressionsgebiet, ebenso der Ablenkungswinkel des Windes Der Krümmungs- 
radius der Windbahnen nimmt anfänglich zu mit der Entfernung vom Barometer- 
maximum, erreicht etwa mittewegs ein Maximum und nimmt dann wieder ab. 
Zwischen einem Maximal- und einem Minimalgebiet nahem sich ja die Isobaren 
geraden Limen, bevor sie in die entgegengesetzte Krümmung ubergehen Die 

1) Loomis, Contnbutions to Meteorology Chapter II New Haveu 1887, und Koppen, Met ZeitscLr 
B XXm 1888 S 366 
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Temperatur uimint vom Maximalgebiet nach aussen hin za. Natürlich gilt letzteres 
nur £ur den Winter 


Pjg 62 


5 Die oberen Luftströmungen über einer Anticyklone Die Anti- 
cyklonen sind, im allgemeinen von geiingerer vertikaler Mächtigkeit ode' Hohe als 

die Cyklonen -) In nicht sehr grossen 
Hohen ändert sich oft schon die Eich- 
tung der zirkuliei enden Luftströmun- 
gen, die vom Zentrum ausstromende 
Bewegung geht teilweise schon in eine 
einstromende über. So z B. auf der 
Nordseite der Anticyklonen in der 
Hohe des Mt Washington (1914 m), 
wie Loomis gezeigt hat, dem die 
nachfolgenden mittleien Windrichtun- 
gen und die dieselben darstellenden 
schematischen Figuren entlehnt sind 

Anticyklonen in Nordamerika 



Nordamerika, AnücyldonQ Untera 'Wmdnclitungon 


Quadrant 

Mittlere Windrichtung 

1 unten 

in 1900 m 

N 

S 59« W 

N 58« W 

E 

N 37« W 

N 55« W 

S 

N oO« E 

N 4«W 

w 

S 63« E 

S 51« E 


rig 63 

N 



Windrichtungen auf dam Mt Washington (1900 m). 


In Nordwestern opa hat sich in 
dei Cirrusregion die einstromende 
Bewegung der Luft gegen davS Zen- 
tium des hohen Druckes an der Erd- 
oberfläche schon in allen Sektoien 
eingestellt (am stärksten auf der West- 
seite), wie Fig 64 zeigt, welche ein 
Eigebnis der Ciirusbeobachtungen m 
Upsala ist In Nordamerika aber ist 
m der Cirrusregion nur mehr eine ge- 
ringe Storung durch die Anticyklone 
unten zu bemerken (Fig 67), wahrend 
im Cumnlusniveau die anticyklonale 
Bewegung der Luft noch deutlich vor- 
handen ist (Nach den Beobachtungen 
am Blue IJill ) 

D Loomis hat aus Hoffmeyers Karten 
81 X^ällo von Baiometoimaximis und -Mmimis ent- 
nommen, dann auch aus 2000 amerikanischen Wetter- 
kaiten 36 Anticyklonen und 36 Cyklonen ausge'wählt 
Die ohigen Zahlen stellen also typische Mittel- 
werte dai 


2) Man muss aber dahei unterscheiden zwischen den „thermischen“ und den ,, dynamischen“ A-iitieyldonen, 
erstere sind em Effekt der niedrigen Temperatur der Lnftskule, letztere eine Folge von Bewegungszuständen, 
wie z B die Baiometermaxima der Suhtropenzone Der ohige Satz gilt nur von den ersteren, die im Winter 
häufiger Vorkommen 
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Fig. 64. 


Fig. 65. 



Fig- 06- Fig. 67. 



Anticyklone (Blue Hill) naeli Holm Clayton. 


Die folgende Tabelle giebt eine Übersicht über die Richtung der Bewegung der Wolken in 
den verschiedenen Niveaus nach den Quadranten in den Cyklonen und Anticyklonen in Nordamerika 
nach Helm Clayton^): 

Mittlerer Wind- und Wolkenzug in den Cyklonen und Anticyklonen. 


(Quadrant 

NE 1 

Cyklone 

SE 1 SW 1 

NW 

NE 1 

Anticyklone 

SE 1 SW 1 

NW 




Mittlere Windrichtung. 




Wind 

N570E 

s atf w 

W 70 N 

: w 700 N 

W 180 N 

W 720 N 

E 80 S 1 

S* 2o W 

Stratus 

E 260 S 

S 36° W 

W 200 N 

N 10 E 

W 35° N 

N 490 E 

E 50 S 1 

s 170 w 

Cumulus 

E 61° S 

S 550 w 

W 300 N 

w 670 N 

W 27° N 

N 100 E 

E 120 s 

s 150 W 

Alto-Cumulus 

S 650 -w 

S 720 w 

S 870 W 

W 140 N 

W 17° N 

W 90 N 

S 660 W 

S 61° W 

Cirro-Cumulus 

S 490 w 

S 790 W 

W ION 

W 17° N 

W 140 N 

W 28» N 

W ION 

S 720 

Cirrus 

S 620 W 

W 40 N 

w 50 N 

W 180 N 

W 290 N 

W 18» N 

W 140 N 

W 160 N 


Im allgemeinen zeigt sich in allen Quadranten eine Tendenz zur Drehung des Windes nach 
rechts mit zunehmender Höhe. Im Niveau der Cirruswolken bleibt die Richtung ziemlich konstant 
in allen Quadranten; auch der Unterschied zwischen Cyklonen und Anticyklonen ist hier nicht mehr 
erheblich, über den Anticyklonen ist die Richtung etwas nördlicher. 

Beobachtungen über ein Einströmen der Luft in der Höhe gegen eine Area hohen Druckes 
s. Met. Z. 1895. S. 424 und 1896. S. 176. 


1) Clayton, Diseussion of cloud ohservations. Annals Harvard CoTl. Observ. XXX. Part IV. Cam- 
bridge 1896. 
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Die allgememe Konstitution der Barometermaxma in den Vereinig- 
ten Staaten nacli den Ergebnissen der Wolkenbeobaclitungen bescbieibt Bigelow 
folgendermassen 

Im ausseren Umkreis der Barometeimaxima (m 750 — 1250 km Abstand vom 
Zentrum) bat die Luftbewegung eine nach auswärts gelichtete Komponente in allen 
Niveaus, von dem der Cirren bis zum Boden Überall findet ein Ausstromen der 
Luft statt Im inneren Teile abei besteht oben eine nach einwärts gerichtete Be- 
wegung vom Niveau dei Cirien bis zu dem des Cirro-Cumulus, die Bewegung ist 
fast tangential im Alto-Stratus- und Stiato-Cumulusmveau, sie ist endlich nach 
auswärts gerichtet vom Cumulusniveau bis zum Boden herab Die Geschwindig- 
keit der Bewegung (d i der anticyklonalen Komponenten) ist am grössten im 
Strato-Cumulusniveau und nimmt von da ab, nach oben wie nach unten. 

Die Luftzirkulation m den Barometermaximis (in den Vereinigten Staaten) 
besteht also 1 in einem wahren nach abwärts gelichteten Wirbel nahe dem 
Zentrum derselben und bis zu 500km von demselben, 2 in dem ausseren Um- 
fang ist die Bewegung ubeiall nach auswärts gerichtet und leprasentiert eine forzieite 
drehende Bewegung, ähnlich einem Wirbel in einem teilweise abgelenkten Strom. 

Die anticyklonale Zirkulation existiert m einem höheren ^Niveau als jene der korresponcliei enden 
Cyklonen Die Barometermimma reichen nicht so hoch hinauf, um die Barometeimaxima zu speisen, 
wie Feriel annahm, die Cyklonen entladen die aufwärts geschabten Luftmassen nur in die allge- 
meme östliche Duft Andererseits ist der äussere Umfang der Barometennaxima hauptsächlich dazu 
bestimmt, die benachbarten Mmima zu bilden, wählend der innere Teil derselben (der Anticyklonen) 
einen wahren vollständigen Wirbel daistellt, mit nach einwärts gerichteten G-radienten oben, und aus- 
wärts gerichteten unten, der die Luftmassen gegen die Erdoberfläche fuhrt und dort ausgiesst Er 
fuhrt die Luftmasseii von oben nach unten und lasst sie an der Erdobeiflache ausfliessen 

Die anticyklouische, wie die cyklonische Luftbewegung in den Vereinigten Staaten beschrankt 
sich eigentlich auf ein dünnes Stiatum von ca 3 Meilen (4 — 5 km) Mächtigkeit, dabei hat jeder Typus 
einen Durchmesser von 1 — 2 Tausend Meilen ( 1^/2 bis 3 Tausend Kilometer) (Weather Buieau 
Eeport 1898/99 Vol II pag 430 etc) 

Die Witterung in den Anticyklonen ist im allgemeinen, Sommer wie 
Winter, das gerade Gegenteil der Witterung in den Cyklonen Schwache Luftbe- 
wegung, heiterer Himmel, infolge dessen Erkaltung der unteren Schichten duich 
Wärmeausstrahlung, namentlich über schneebedecktem Boden im Winter, grosse 
Waime infolge unbehinderter Insolation im Sommer, dabei Eehlen der Nieder- 
schlage, ausgenommen lokale Gewitterregen, deren Entstehung durch die stagnie- 
rende erhitzte Luft begünstigt wird, sind die typischen Witterungserscheinungen 
im zentralen Teile grosserer und beständigerer Anticyklonen In den Niederungen 
ist Nebelbildung im Winter gewöhnlich, also Trübung, die aber auf die unteren, 
durch Wärmeausstrahlung erkalteten Luftschichten beschrankt bleibt Die Hoben 
haben dann oft wochenlang völlig heiteren Himmel und für die Jahreszeit abnorme 
Warme, die nicht eine Folge dei kurzen Insolation ist, da sie auch in dei langen 
Nacht anbalt, sondern eine Folge der dynamischen Erwarmung der herabsinkenden 
Luft, welche dabei immer trockener und klarer wird. 

Die Temperaturahnahme mit der Hohe ist in den Anticyklonen im Winter 
eine geringere als in der Umgehung, wie die Beobachtungen auf Bergen und im Luft- 
ballon bis zu grossen Hohen im allgemeinen erwiesen haben, wie spater naher gezeigt 
werden wird. Aber auch im Sommerbalbjabr scheint in den giossen, ständigeren 
Anticyklonen die Warmeahnahme mit der Hohe eine sehr langsame zu sein Die 
Barometermaxima im September 1895 und September 1898 zeigten m der Hohe von 
2 — 3 km noch grossere positive Temperaturahweichungen wie unten an der Erdober- 
fläche Diese Barometeimaxima, und wohl alle ständigeren nnd ausgedehnteren Maxima 
im Winter nnd im Sommer, waren offenbar dynamischen Ursprunges, der hohe 



Die Witterung in den Cykloneli und Anti cy klonen. 525 

Druck war mckt ein Effekt einer niedrigen Temperatur der Luft (was aber auch 
nicht selten vorkommt), sondern eines Luftzuflusses oder Luftstaues in der Höhe, 
verbunden mit einer langsamen absteigenden Bewegung der Luft. 

In Amerika, wo die Barometerminim a und -Maxima zumeist in beständiger 
Flucht begriffen sind, treten diese Eigenschaften der Anticyklonen weniger zu Tage, 
wenn sie gleich auch dort keineswegs fehlen, wie die Beobachtungen auf Pikes Pik 
und Mt. Washington zeigen, sobald diese Stationen in die Area einer mehr persi- 
stenten Anticyklone eingetreten sind.^) 


III. Die Verteilung der meteorologischen Elemente in der Umgebung 
der Barometermaxima und -Minima. 

Hildebrandsson hat zuerst die mittlere Verteilung der Temperatur, der Be- 
wölkung und der Niederschläge in den verschiedenen Teilen eines Depressionsge- 
bietes zahlenmässig für Upsala zu bestimmen gesucht.^) Er teilte das Depressions- 
gebiet in drei ringförmige Zonen (um das Zentrum) nach den Barometerständen und 
ebenso das Maximalgebiet in zwei, ausser den Zentren und dem Zwischengebiet 
und erhielt derart folgende Luftdruckregionen: 

Minimum < 745 745—755 755—760 760—765 > 765 Maximum 

ABC D E F C 

Diese Kreisringe wurden dann noch in. 8 Sektoren geteilt, je nachdem der 
Gradient nach N, NE, E etc. gerichtet war. Wenn der Gradient nach N gerichtet 
ist, befindet sich der Ort (hier Upsala) auf der Südseite der Depression u. s. w. Im 
folgenden bezeichnen wir mit N, NE nicht die Richtung des Gradienten, 
sondern den Sektor der Depression (also abweichend von Hildebrandsson 
und seinen Nachfolgern), weil dies eine klarere Vorstellung giebt und Missver- 
ständnisse nicht auf kommen lässt, die sonst leicht sich einstellen. Wir wollen ja 
erfahren, wie die Temperatur, Bewölkung etc. um das Zentrum der Depression 
herum verteilt sind, welche Witterung ein Ort hat, wenn er auf der Ostseite, Süd- 
seite etc. einer Depression liegt. 

Temperaturabweichungen vom Mittel (8^ am) zu Upsala in den verschiedenen 
Sektoren einer Barometerdepression und deren Randgebiet. 


Sektor 

N 

NE 

E 

SE 

s 

sw 

w 

NW 

Mittel 

B + C«755) 

14 

0-6 

2-6 

Winter. 

3-9 

40 1 

—0.9 1 

—3-7* 

-1-3 

0-8 

D-fE«765) 

—2.8 

06 

2-2 

1 24 

3-2 

0.4 ! 

-3.9* 

1-0 

1 0-2 

F(>765) 

1-1.0 

1 0-8 

1 1-5 

1 0-3 

1 0*2 1 

1 — 4-0 

—6*7^ 

1— 2-6 

1—14 

B + C«755) 1 

1.1 1 

14 

0.7 

Sommer 

0*8 

0-3 1 

—3-1 

— 3 . 3 * 

-2-8 

—0.6 

D-t-E«765) 1 

-0.7 ’ 

0.5 

14 

1.3 

0-9 

_04 

—1.6 

—2-3^ 

— 0-1 

I\>765) 

04 

30 

0.0 

1-8 

0‘9 

—0.7 

—1.9* 

—15 

0-3 


Die Ostwinde kommen zu Upsala vom Meere her, die Westwinde aus dem 
Innern des Landes. Auf der Nord- und Ostseite der Depression herrschen aber 


1) Siehe Met. Z. XXXIII. 1898. S. 58 und S. 428 (Ben Nevia). 

2) H. H. Hildehrands SOU, Sur la distributiou des Elements ni4t. autour des Minima et des Maxima 
harometriques. Upsala 1883. 
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ostliclie Winde, auf der Westseite W- und NW-Winde, die östlichen und südlichen 
Sektoren sind deshalb die warmen, die westlichen die kalten, Winter und Sommer 
Im Winter ist die Cjklone warm, die Temperatur nimmt von aussen nach 
innen zu, — 14, 0-2, 0-8 und im Zentrum +13, im Sommer verhalt es sich 
umgekehrt, die Temperatur nimmt gegen das Zentrum der Barometeidepression ab 
0*3, -~0*1, — 0 6®, Zentrum — 2 5® Dagegen ist die mittlere Temperatui im 
Zentrum eines Barometeimaximums im Wintei — 2*9®, im Sommei +0*1® Alle 
diese Zahlen sind Temperaturabweichungen vom Mittel für 8^ am 

Teilt man die Depression in zwei Hälften, deren eine die Sektoren NE bis 
S umfasst, die andere die Sektoren SW bis N, so erhalt man folgende Tempe- 
raturabweichungen in verschiedener Entfernung vom Zentrum der Depression 


Luftdruck/one j 

< 745 

745—755 

1 755—760 760—765 | 

> 765 1 

Mittel 

Sektoren | 

B 

C 

1 D 1 E 1 

P 



Temperaturabweichung im Winter 



NE— S 1 

37 

19 

27 12 

07 1 

21 

SW— N 1 

-0 8 

-13 

—12 -25 

~3 6 1 

—19 


Temperaturabweichnng im Sommer 



NE— S 1 

1 0 

07 

10 10 

14 1 

10 

SW— N 

—19 

—21 

—17 —0 8 

-09 1 

—15 


Im Winter nimmt die Temperatur ziemlich regelmassig mit Zunahme des Luft- 
druckes, d h mit der Entfernung vom Zentrum der Depression ab, im Sommer 
ist die Temperaturverteilung eine gleichmassigere Winter wie Sommer bringt die 
eine Hälfte der Depression eine Erwarmung, die andere eine Abkühlung In 
welchen Sektoren die Erwarmung, in welchen die Abkühlung vorherrscht, hangt, 
wie schon hervorgehoben, in hohem Grade auch von der Lage des Oites ab Obige 
Zahlen gelten daher strenge genommen nur für Upsala 

Doch zeigt auch Thorshavn (Earoer) eine ähnliche Temperaturverteilung um 
das Zentrum einer Barometerdepression Wegen der insularen Lage^ diesei Station 
mitten im Nordatlantischen Ozean verdienen die Ergebnisse, welche Akerblomfur 
dieselben erhalten hat, eine kurze Erwähnung (s die Tabelle auf 8 527). 

Die Temperaturverhaltnisse der Barometerdepression sind zu Thorshavn ähn- 
liche wie zu Upsala Die warmen Sektoren umfassen die NE- bis S-Seite der 
Depression, die kalten die SW- bis N-Seite Da Thorshavn mitten im Ozean liegt, 
so können diese Ergebnisse ziemlich als die normalen in einer Barometerdepression 
der nördlichen Hemisphäre angesehen werden 

Auf die ähnlichen Berechnungen für Wien, Magdeburg und Swinemunde kann 
hier bloss aufmerksam gemacht werden Höchst erwünscht waren ähnliche Be- 
rechnungen für Nordamerika, namentlich für die Orte im Innern 

1) Die Tordeie und äquatoriale Seite der Depressionen, welclier Luft aus niedrigeren Breiten zustrbmt, 
ist die wärmere, im Winter geradezu warme Seite der Depiession, die Rückseite und Bolarseite derselben, welche 
Zufluss der Luft aus höheren Bieiten erhält, die kalte Seite Zwei Umstände nehmen aber auf die Temperatur- 
verteilung in den Depressionsgebieten auch noch Einfluss, die Bewölkung und die Niederschläge, die im Sommei 
temperaturemiedngend wnken, ferner die nähere Heikunft der Winde, ob vom Lande oder von der See her Die 
Landwinde^ sind, wie bekannt, im Winter kalt, im Sommer warm, umgekehrt verhält es sich mit den Seewinden 
Da die Trühuug des Himmels und die Niederschläge vornehmlich an der vorderen Seite der Depressionen em- 
tieten, so vermindern sie im Sommerhalbjahr die Temperaturzunahme, die sonst daselbst emtutt und kennen sie 
sogar ins Gegenteil verwandeln Ebenso hönnen die Land- oder Seewinde die normale Temperaturverteilung in 
den Depressionsgehieten modifizieren, und auch die Gebirge nehmen wesentlichen Einfluss auf dieselbe, der auf 
der Luv- und Leeseite derselben verschieden ist 

2) Wien nnd Thorshavn heiPh Akerblom, Magdeburg von D o e r r y , S wmemünde vonKrankenhagen 
siehe früheres Citat 
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Temperaturabweichungen vom Mittel (8^ara) zu Tborsbavn in der Umgebung 
des Zentrums einer Barometerdepression. 


Sektor der Depression 

N 

NE 

E 

SE 

s 

sw 

w 

NW 

Mittel 




Winter. 






B + C«756mm) 

0-3 

1.2 

1-6 

2-4 

1-2 

0.4 

—2.5 

— 3 . 3 * 

0-4 

D+E «765mm) 

—0-2 

0-8 

2-3 

33 

2.3 

—1.3 

— 5.2*i 

— 3.5 

0-1 

F (>• 765 mm) 

-O-l 

0-6 

0-7 

2.6 

0.8 

0-0 

— 4 . 3 * 

— 3.3 

0.0 




Sommer. 






B + C«755mm) 

-0-5 

0-4 

1.0 

10 

0-5 i 

-0.9 

1 - 0.7 

— 1 . 5 * 

i 0-0 

D+B «765 mm) 

-0.5 

0-0 

l-l 

11 

0*5 

—1.1 

— 2.5 

—1.1 

0-0 

FO 766mm) 

-0-4 

0-9 

1-9 

19 

1-5 

0.9 

—1.0 

— 1.9 

0.7 


Winter: Minimum (Zentrum) 0-8, Maximum (Zentrum) — 2*7; Sommer: Mini- 
mum 0-0, Maximum — 0-8. 

P. Brounow bat die Ausdehnung des kalten und warmen Gebietes einer 
Barometerdepression im Winter und Sommer schärfer bestimmt. Das kalte Gebiet 
ist das einer negativen Temperaturabweichung, das warme das einer positiven. Im 
Mittel von 76 Fällen der Jahre 1876 — 1880, die den täglichen Wetterkarten des 
Physikalischen Zentral-Observatoriums in St. Petersburg entnommen worden sind, 
erhielt er folgende Ergebnisse: 


Relative Grösse des warmen und des kalten Gebietes in einer Depression. 


Jahreszeit 

Winter 

1 Frühling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

Grösse des warmen Raumes 

74 

r — — 

52 

31 

54 

53 Proz. 

Grösse des kalten Raumes 

i 26 

48 

69 1 

46 

47 „ 


Im Winter überwiegt die Erwärmung (positive Temperatur ab weichung), im 
Sommer die Erkaltung, im Frühling und Herbst besteht ein geringer Überschuss 
der Erwärmung über die Erkaltung.^) 

Teilt man das Depressionsgebiet in 4 Sektoren, einen vorderen rechts im 
Sinne der Fortbewegung, einen hinteren rechts und einen vorderen und hinteren 
Sektor auf der linken Seite und bezeichnet dieselben mit I, II, III, IV, so erhält man 
folgende mittlere Temperaturabweichungen (7 und 8^ am): 


Sektor der Depression, fortschreitend von W nach E. 



I 

II 

III 

IV 

I und II 

II und HI 

Diff. III- 1 


SB 

SW 

NW 

N 

Eechte Seite 

Linke Seite 



Temperaturabweichimg. 


Winter 

5.7 

34 

— 2.3 

0-5 

4.6 i 

— 0.9 

8-0 

Frühling 

2.9 

0-9 

—1.6 

-0.6 

1*9 

— l-l 

4.5 

Sommer 

1-5 

-0.2 

—2.1 

—1.2 

0.7 

— 1.7 

3.B 

Herbst 

2-6 

0.7 

—12 

- 0.5 

1.7 

— 0.9 

3-8 

Jahr 

3.2 

1-2 

—1.8 

1 —0*5 

22 

—1-1 1 

. 5.0 


1) P. Brounow, Über den jülirlichen Gang- der Temperaturanomalien in den europäisclien Cyklonen. 
Eep. f. Met. B. IX. Nr. 2. Petersburg- 1882. Das Gebiet einer Cyklone wurde abgegrenzt durch die Fläche 
innerhalb der äussersten zum. Zentrum der Cyklone gekrümmten Isobare. 
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Die reckte Seite der Cyklone (oder der Barometerdepression) im Sinne der 
Fortbewegung ist das ganze Jahr kindurcb warm, die linke ebenso kalt Yom 
Herbst bis zum Frühjahr ubeiwiegt über der ganzen Area der Depression die Er- 
waimung, im Sommer aber die Erkaltung Die mittlere Abweichung der Tempe- 
ratur betragt im Januar 3 7^, im Juli — 0*8^ 

Häufigkeit des Maximums und Minimums der Temperatur in den Quadranten 
einer von W nach E fortschreitenden Cyklone 


Quadiant 

I 

SE 

11 

SW 

HI 

NW 

IV 

N 

Summe 

Häufigkeit des Maximums 

55 

5 

0 

1 

61 

Häufigkeit des Minimums 

1 

2 

52 

8 

63 


Das Maximum der Temperatur ist ebenso wie die höchste mittlere Temperatur 
im vorderen rechten Quadranten der Depression zu finden, das Minimum im hinteren 
Quadranten der linken Seite 

Der Temperaturunterscliied zwischen der rechten Seite einei Barometeidepiession mit ihren 
SE“ und S-Wmden und der linken Seite mit den N- und NW-Winden ist in einzelner Fallen seihst 
in West- und Sudeuropa sehr gross So z B hatten am 15 Oktobei morgens unter dem Einflüsse 
eines Luftdruckmmimums über dem thyrenischen Meere Neapel 24°, Livorno 21°, dagegen Toulon 
IQo, Perpignan 6*^ Ähnliche Falle kommen oftei voi Besonders gross und sein off sind aber die 
Temperaturwechsel in den Vereinigten Staaten im Winter, infolge dei laschen Warmeabnahme mit 
der geographischen Bieite und dem raschen Fortschreiten dei Barometerminima 

Dies sind die wichtigsten Thatsachen m Bezug auf die Warmeverteilung an 
der Erdoberfläche im G-ebiete der Barometer depressionen Da in warmen Ge- 
bieten der Luftdruck langsamer mit der Hohe abnimmt als in kalten, so müssen 
wir sehliessen, dass die Verteilung des Luftdruckes in grosseren Flohen oberhalb 
einer Barometerdepression nicht unerheblich abweicht von jener an der Erdobei- 
flache, und dass über der vordeien rechten Seite in der Flohe der Luftdruck grosser 
ist, als über der hinteren linken Seite der Depression Auf die bedeutsamen 
weiteren Folgerungen, die sich daraus ergeben, soll eist spater eingegangen werden 

Noch soll kurz die Veiteilung der anderen meteorologischen Elemente in der 
Umgebung einer Barometerdepression in Betiacht gezogen werden, wobei haupt- 
sächlich die Ergebnisse für Upsala und Thorsliavn berücksichtigt werden mögen, 
wahrend für Magdeburg, Swmemunde und Wien auf die citierten Abhandlungen 
verwiesen werden muss 


1) Die von Broniiow unteriuehteii Depressionoii hatten grösstenteils eine Fürtpflanznngsnehtung nach 
NE, E und SE, selten nach N odei NW, andere Richtungen kamen nicht vor 

2) Emen hemerkenswerten Fall habe ich in der Zeitschrift f Met IV 18G‘) S 111--114 beschrieben Am 
20 Januar 1866 hatten die östlichen Staaten das Monatsmaximum der Temperatur bei SW- und S-Wmden, die westlichen 
gleichzeitig das Monatsminimum hei NW-Wmden, der mittlere Temperaturunterschied auf eine Distanz von 
ca 7 Längegraden betrug im Mittel der Extreme 32® C Am 19 scheint die Differenz noch grosser gewesen zu 
sein, jedenfalls lagen die Gegensätze noch näher hei einander Dei rasche Temperaturweohsol heim Fortschreiten 
des Barometermmimums vollzog sich zumeist untei heftigen Gewittern, die in der Nacnt vom 19 anf den 20 
von Nord nach bud mehi als 10 Bieitegrade zuiucklegten und ebenso von Wisconsin bis in den Staat New-York 
fortschntten Die Temperatnranderungen, die das Gewitter begleiteten, betrugen mehrfach über 30® innerhalb 
6 Stunden Z B ClUmois) Duhois, 19 Jannar 11h am 21® C 5h p 16 7®, Westaturm mit Gewitter 8hp, 
Wind dreht sich nach NW, es fällt Schnee, wird hittei kalt 20 Januar 5h am —19 4®, Temperaturwechsel 36® 
in 12 Stunden Goleonda (37®20'noidl Br), 19 Januar 10 h p abends 211®, herannahender NW- Sturm, 
Gewitter mit Hagel, 11h 15 Sturm vorüber, —2 2®, 4hara —12 2, Änderung 33 3 in 6 Stunden (Indiana) Veray, 
19 Januar 9h p 20®, um 11h SW- Sturm mit schrecklichem Gewitter, Temperatur 21 1®, das Gewitter bewegt 
sich nach NE Am 20 morgens dreht sieh der Wind nach NW, der Rogen geht in einen Schneesturm über, 
5h am 10 C , Temperaturänderung 31 1® in 6 Stunden Dies nur einzelne Beispiele Diese grossen Tempe- 
raturunterschiede sind T\ohl nicht hloss die Wirkung, sondern auch zugleich emo der Uisachen des raschen 
Foitsehreitens der amerikanischen Barometerminima 
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Mittlere Bewölkung im Umkreise einer Barometerdepression. 


Sektor der 
Depression 

N , 

NE 

E 

SE 

s 

SW 

w 

1 NW 

Mittel 





Upsala. 





Winter 

9‘0 

1 9-5 

1 

8-6 

0-6 

i 4.5^* 

5*2 

i 9-3 

! 7.7 

Sommer 

8-1 

1 7-5 

6*6 

6-9 

5-8 

1 0.5^ 

5-8 

7.5 

1 6*5 





Thorsliavn. 





Winter 

9-0 

1 '"'’d 

i 84 

84 

74 

1 6-2* 1 

64 

1 7-2 

1 7.7 

Sommer { 

8*(3 

i 8-9 

; 74 

8-1 

7-G 

0-5* 

6.9 

i 74 

1 7-8 


Mittel : Thorsliavn, 

Upsala, Swinemünde, 

Wien. 



Jahresmitt. ) 

8-9 

8-2 

7-6 

7-2 

6-9 

0-3* 

i 74 

1 8-5 

1 — 


Es Lat also der N- und NE-Sektor einer Depression die grösste mittlere Be- 
wölkung, der südwestliche die kleinste zu Upsala wie zu Thorsliavn. Dabei ist 
zu beachten, dass im U- und NE-Sektor E- und SE-Winde wehen, im südwest- 
lichen Sektor aber ISlW-Winde.^) Die mittlere Bewölkung in einer Depression ist 
Sommer wie Winter sehr gross. Für die mittlere Area eines Barometermaximums 
ist die mittlere Bewölkung zu Upsala im Winter 6*8, im Sommer 2-8, zu Thors- 
havn resp. 5-9 und 5*5, also viel kleiner' als in der Barometerdepression. 

Die Abnahme der mittleren Bewölkung mit der Entfernung vom Zentrum der 
Depression kommt im Winter nur wenig zur Geltung, viel mehr im Sommer. 

Regenwahrscheinlichkeit im Umkreise eines Barometerminimums. 

Jahresmittel.^) 
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Die Eegenwalii'^clieinliclikeit nimmt mit der Entfeinung vom Zentrum der 
Depiessioii, somit ni der Kichtung nach der Gegend des höheren Luftdruckes hm 
ab und ist im Zentium eines Baiometermaximums am kleinsten 


Luftdrude^one 

Minimum 

<745 

745—755 1 

705—760 

760-765 

> 7G5 

Maximum 



Reg enwahrsclieinliclikeit 



Thorsliavn 

94 

96 

90 

83 1 

79 

60 

35 

Upsala 

67 

56 

47 

32 

25 

24 

•10 

Wien 

78 

— 

67 

60 

47 

33 

12 


Die Gcwitteih.iufigkeit ist nach ICi ankenhagen m Swinemunde auf der E- und SE-Seite einer 
Baiometeidepre&sion am grössten Das gilt auch ziemlich allgemein für ganz Westeuropa 

Die Häufigkeit der Hebel ist durchschmttlicli am grössten zwischen einem 
Baiometermaximum und einem Barometeimimraum Im Winter hat auf dem Fest- 
lande auch das Zentium eines Barometermaximums eine sehr giosse Häufigkeit von 
Hebel, das Zentrum einer Barometei depression hat gleichzeitig wenig Hebel, wegen 
der stärkeren Winde und der höheren Tempeiatur Im Sommer gilt das nicht mehr 
Die mittleie Windstärke in den verschiedenen Sektoren einer Barometer- 
depression ist nicht überall die gleiche, in Hordamerika z B am grössten auf der 
Euckseite der Depiession, im westlichen und mittleren Euiopa auf der Vorderseite 
derselben Sie nimmt jedoch fast stets mit der Entfeiniing vom Zentrum ab, wie 
folgende Zahlen zeigen Im Zentrum selbst aber ist die Windstärke auch gering 


Luftdiuclc/üne 

Minimum 

B 

0 

D 

E 

1 

Maximum 

Thorsliavn 

1 5 

24 i 

22 

20 ^ 

18 1 

16 

0 6 (Skale 0-6) 

Schweden 

26 

6 1 

53 

47 

4 5 

44 i 

2 4m pro Sek 

Wien 

43 

— 

64 

61 

58 

53 

2 2m pro Sek 


Die grösste Windstärke wiid im Durchschnitt in einiger Entfernung vom 
Zentium erreicht, dann nimmt die Windstärke m der Eichtung gegen den höheren 
Luftdruck hin wieder ab, die Gegend höchsten Druckes hat die kleinste Windstärke 
Polis findet, dass meist zwei Maxima der Windstärke in einiger Entfernung 
vom Zentium zu bemeiken sind 

Mittlere Windstärke in den verschiedenen Sektoien einer Barometei depression 

Jahresmittel. 


Sehtor der Depression 

N 

NE 

E 

SE 

s 

sw 

w 

NW 

Skale 

Thorsliavn 

18 

17 

1 7* 

24 

24 

18 

1 9 

20 

(0-6j 

Schweden 

2 6 

2 0 

1 9* 

27 

28 

25 

26 

27 

5J 

Koiclseekuste 

2-1 

21* 

2 5 

3 2 

33 

3 1 

23 

23 

JJ 

Breslau und Karlsruhe 

19 

18* ! 

20 

26 

31 

40 

28 

2 1 

J’ 

Schneekoppe, Höchen- 








38 

5? 

schwand 

36 

3 0* 

31 

38 

47 

56 

46 

V 

Wien 

30 

2 0* 

29 

2 3 

46 

90 

8 3 

69 

mp Sek 


1) Man vergleiche die von Kämtz heiechneten Daten auf S 489 

Entfernung vom Zentrum der Depression in Aquatorgraden = 111 hm 


Entfernung | 

1 

2 

3 


5 

6 

7 

8 

9 




Mittere Windstärke 





Belgische Küste 

2 1* 

2 2 1 

3 3 

2 2 

23 

2 1 

1 9'^ 

1 9 

2 1 

Breslau 

1 2 9* 

30 

30 

2 8 

2 7* 

2 8 

29 

2 8 

2 S'' 

SGhu0ehox>p6 

1 5 1« 

5 5 

57 

5 6 

5 6* 

5 7 

5 4 

5 1 

5 0*" 
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In Westeuropa und über dem Nordatlantiseben Ozean findet sieb die grösste 
Windstärke in den südlicben und westlichen Sektoren der Barometerdepression, die 
kleinste im östlieben und nordöstlieben Sektor. Mit anderen Worten: die grösste 
Windstärke bat der vordere Sektor der rechten Seite der Depression (im Sinne 
des durcbscbnittlicben Fortsebreitens derselben), die kleinste der vordere Sektor 
•auf der linken Seite derselben.^) 

Witterung in den verschiedenen Sektoren einer Area hoben Luft- 
druckes. W. van Bebber^) bat darüber spezielle eingehende Untersuchungen 
angestellt, deren Ergebnisse die vorstehenden wesentlich ergänzen. Beb her gründete 
dieselben auf die synoptischen Karten der Deutschen Seewarte (1881 — 1890). Die auf 
denselben auftretenden barometrischen Maxima (1479 an der Zahl) und die meteo- 
rologischen Daten für 8^ morgens, die nach den Lagen des Kernes der Maxima 
gruppiert und dann gemittelt worden sind, bildeten die Grundlage. Es wurden alle 
Fälle in Betracht gezogen, in welchen über ganz Deutschland die Luftbewegung 
eine anticyklonale war, ohne Eücksicht auf die Höhe des Barometerstandes.®) 

Je nach der Lage des Kernes des Maximums wurden 9 Fälle unterschieden: 
I. Lage in N und NNE, II. Lage in NE und ENE etc., IX. zentrale Lage. In 
der nachfolgenden Tabelle findet man das Hauptergebnis der auf die Witterung be- 
züglichen Daten übersichtlich zusammengestellt. Die mehr auf die Wetterprognosen 
bezüglichen Untersuchungen der Häufigkeit der verschiedenen Lagen in allen 
Monaten, der Andauer derselben und der Aufeinanderfolge der Lagen, sowie der 
Windrichtung bei den 9 Lagen in Nordwest-, Ost- und Süddeutschland müssen 
hier übergangen werden. 


Witterung bei anticyklonaler Luftbewegung über Mitteleuropa nach van Bebber. 
Lage des Kernes eines Barometermaximums 


in. 1 

N 

NE 

E 

SE 1 

s 1 

SW 1 

W 1 

NW Zentral 

Windrichtung j 

NE 

E 

SE 1 

S 1 

SW 

W 1 

^1 

i 

i 

N 1 - 


Winter 

Frühling 

Sommer 

Herbst 

Winterhalbjahr 
Sommerhai bj ahr 

Winterhalbjahr 

Sommerhalbjahr 

Winterhalbjahr 

Sommerhalbjahr 

Jahr 


Temperaturabweichung 8h am. 


—3-1 

—4-3* 

—24 

—05 

3-0 

24 

01 

-1.0 

—1-6 

-1*0 

(24) 

3.5 

1-8 

—2-0 

—22 

—2-6* 

04 

Lü 

21 

1-6 

-0.9 

-l-ü 

—1.3^ 

-0-2 

-1-6* 

--1-9 

-05 

0-8 

0.3 

— 1-1 

—14 

-1.4 



Bewölkung 0—4. 




2-9 

2.7* 

3-1 

2-8 

30 

34 

3-0 

2-8 1 

1-6 

14 

0-3^ 

2-1 

2-7 

2.7 

2.5 

2-2 1 


Nehelhäufigkeit (starke Kebel). 

Prozent. 


1 31 1 

38 

G7 

47 

20* 

36 

31 

1 1 

1 12 1 

lü 

18 

9^ 

9* 

10 

13 

1 15 1 


Regenwahrscheinlichkeit (in Prozent). 



1 43 

32* 

33 

49 

62 

78 

70 

1 1 

54 

44 

42-V: 

69 

7G 

68 

58 

1 45 1 


Wahrscheinlichkeit stärkerer Niederschläge. 


I 9 I 5 I 4^ I 15 i 20 1 18 I 9 I 7 | 


-14 
-0*9 
- 0-2 
— 1.7 


2-9 

1*8 


45 

13 


3G 

45 


G 


9 Berecliaungeii wie die obigen sollten aueb für Nordamerika und Russland durebgo führt wordezi. 

2) W. Fan Behber, Das Wetter in den barometrischen Maxima. Archiv der Deutschen Seewarte. XV. 
1892. Nr. 4. Hamburg. 

Dies erklärt die grössere Zahl der ,, Maxima“ im Sommer, 440 gegen 346 im Winter, und die von der 
«harakteristisehen Witterung* echter Barometermaxima vielfach abweichenden Ergebnisse, oder das schwächere 
Hervortreten derselben in den nachfolgenden Mittelzahlen. 


34 * 
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Die ^Yltteru^g m den Cyklonen und Anticyklonen 


Duiclisclinittliclie Niedeischlagsliaufigkeit in allen Lagen 


_ ___ _____ 

Wmtei j 

Frühling j 

Sommei 

Heibst 

Jahr 

Schwache Niedei schlage 

41 

37 

46 

50 

43 Proz 

Staikere „ 

6 

13 

15 

8 

10 Pioz 


Emei spezielleien EiUuteruiig bedaif die^e Tabelle nicht Die lelativ giosso Häufigkeit der 
^^ledei schlage (und Staike dei Bewölkung) in den Baionieteima\ima, namentlich bei zentralei Lage 
deiselben, ist dem Umstande zuzuschi eiben, dass dei Begrift eines Bai ometerma\imums hiei in einem 
anderen Sinne genommen wuide, als dies gewöhnlich dei Fall ist, indem auf die Hohe des Baio- 
meterstandes keine Eucksicht genommen woiden ist, woduich namentlich im Sommer viel trübes 
und legenreiches Wettei dem Begiiffe subsumieit werden musste i) A-uch die duichschnittliche 
negative Temperatui ab weich ung m den Fallen zentialei Maxima im Sommei ist giosstenteils darauf 
zuiuckzutuhren (die 2h-Tempeiatui giebt allerdings nahe + 10) Diese Bemeikungen sind notwendig, 
um Missveistandnisse bei dei Intel pretation dei obigen Zahlen zu \eimeiden D 

Interessant ist die Wanderung des Maximums dei Temperatui von dem sud- 
licben Quadianten der Hochdruckgebiete im Winter auf den östlichen im Sommei, 
und der Minima von den NE-Quadianten derselben im Winter auf die westlichen 
im Sommer 

Die Waimeveiteilung über Europa, wenn im Winter em Barometermaximum 
daselbst sich eingestellt hat und einige Zeit verweilt, ist hoclist charakteristisch 
Liegt das Zentrum ubei Mittelem opa, so herrscht hiei sticnge Wintei kalte, die 
Tempel atur steigt sowohl nach Horden wie nach Süden und die Temperatur unter 
60^ nordl Br ist dann oft ebenso hoch wie unter 45 ja selbst 40‘^ im Süden Die 
täglichen Wetterkaiten zeigen in jedem Winter solche Falle 


Em Beispiel dafür geben die Tage vom 22 bis 25 Dezembei 1898 Fm die imttleie Lange 
von ca 10° E liefern die Wetteikarten tui 7 — 81i morgens folgende mittleie Barometei stände und 
zugehoiige Lufttempeiatuien von N nach S 


Chri'jtians- 

sund 

Scudes- 

naes 

Sylt 

Kopen- 

hagen 

Hambuig 

Berlin 

Chemnitz 

Bambeig 

Kaisers- 

lautern 

Zürich 
München 
Pass au 

Genf 

Tuim 

Riva 

Niz/a 

Livüino 

Rom 

Cdgliau 

Pilermo 

Malta 

~~7-38 

764 

771 

__ 

~777 



777 1 

i 775 

770 

767 

764 

G 

6 

4 

—06 

1 —5 

— 7V2 I 

—2 

2 

2 

8° 


Tm Noiden heuseben W- und NW-Wmde, m Mittelem opa Windstille, im Süden H- und NE- 
Winde (aus dem Maximum hei aus) Deshalb ist es bei dieser Luftdiuckveiteilung oft im Norden 
warmei als im Süden 

WennW H Dm es findet, dass die Anticyklonen in England nicht kalt sind, so hegt dies 


t) 440 Sommermaxima in 10 Jakion gehen 44 pro Sommer oder 15 pio Monat, daruntei 5 5 zentrale m jedem 
Monat, das erhläit obiges Zudem herracken im Sommer die Lagen S bis NW Aveitaus voi mit SW- bis N-Winden, 
im Winter dagegen die Lagen N bis SE 

2) Z B dass die'ielben nickt im Einklänge stokon mit den Sätzen, die man vielfack zur Ckarakte- 
ristik des Wetters im Maximum angeführt findet Man veisteht eben unter „Barometermaxima“ scMechthin 
stets öebiete (auch absolut) hohen Luftdruckes und auf diese beziehen sich mit Recht diese Charakteristiken, 
nicht auf 440 • 920 — 48 Pro 7 der Sommoitage überhaupt Die zentralen Sommeimaxinia machen noch 18 Pioz, 
aus, so dass fast auf jeden fünften Tag ein zentiales Maximum entfällt 

3) Die entsprechenden Zahlen für Swmemunde, Upsala und Petersbuig Oet/tere nach Koppen, der 
eigentlich der erste war, der ähnliche Rechnungen duichfuhrte) stimmen deshalb auch besser mit dei gewöhn- 
lichen und auch berechtigten Charakteristik der Bai ometerniaxima Zentrale Maxima Temperaturabweicnung 
Winteiliolhjahr Swmemünde - 2 2 , Upsala - 2 9, Petersburg —4 3 , Sommerhalbjahr Swmemunde + 0 C, Upsala 
+ 0 1 , Petersburg +0 7» Regonwahrscheinlichkeit Petersburg Winteihalbjahr 20 Pioz , Sommerlialbjahr 0 Proz 
Siehe W Koppen, Abhängigkeit des klimatischen Charakters dei Winde -^on ihi em Ursprünge Rep fui Met 
IV 1875 

*) 21 Januar 1884 Barometeimaximum über SW-Prankreioh Petersburg 2 °, Odessa — Id^, 30 Marz 1894 
Barometermaximum übei SW-Eusslaiid Christianssund SW 7 8 4 ^, Ploienz 7 0 °, Uleaborg WSWq 4 3 °, Odessa 
N —2 2 , Konstantmop el KE 4 2 8 °, Schnee, Athen NNEs 23 Pehruar 1804 Chiistianssund 6 °, Rom 0 °, 
Neapel 4° 
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wolil darin, dass England meist am warmen Nordrande derselben liegt. Dagegen bringt dort niedriger* 
Luftdruck oft kalte kontinentale NE~ und E- Winde und damit grössere Abkühlung.'*) 

Ist ein Barometermaximum einmal über Europa stationär geworden, so be- 
herrscht es das Wetter oft längere Zeit und bringt grosse Trockenheit zu allen 
Jahreszeiten, und hohe Temperatur im Sommerhalbjahr. Die Dürreperiode in West- 
europa im Sommer 1887 z. B. und im Frühling 1893, sowie die hohe Temperatur 
der Septembermonate 1895 und 1898 sind gute Beispiele dafür. 

IV. Die vertikale Temiieraturverteilung in den Baroineterniinima und 
-Maxima und ihr Einfluss auf die Druckverteilung in den höheren 

Schichten. 

Die Barometerdepressionen sind, wie wir oben festgestellt haben, an der Erd- 
oberfläche im Winter durch scbnittlicli von Erwärmungen begleitet, sie sind Orte 
liöberer Temperatur, die Eückseite der Depression ausgenommen. Im Sommer aller- 
dings bringen die Barometerdepressionen mit ihrer grösseren Bewölkung und den 
Niederschlägen eine Abkühlung, aber auch dann ist die rechte Vorderseite wärmer 
als die Eückseite. Die nächste Frage ist nun, wie weit diese Erfahrungen auch auf 
die höheren Luftschichten ausgedehnt werden dürfen. Diese Frage kann zunächst 
durch Beobachtungen auf höheren Berggipfeln beantwortet werden. 

Hildebrandsson^) war der erste, welcher diese Frage, teilweise wenigstens, 
zu beantworten gesucht hat. Er berechnete die Temperaturabnahme zwischen ^ 
Clermont Ferrand (388 m) und dem Puy de Dome (1467) im südlichen Frankreich 
(45^ 47' nördl. Br.) im Winterhalbjahr (Oktober bis April) bei verschiedenen Rich- 
tungen des Gradienten und für verschiedene Luftdruckzonen. 


Temperatiirdifferenz (am Morgen) von Clermont und Puy de Dome. = 1080 m. 


Luftdruckzone 

Minimum 

< 745 

745—755 

755—760 

760—765 

>765 

Maximum 

Bezeichnung 

Temperaturdifferenz (Grad) 

A 

B 

c 

P 

E 

F 

Maximum 

6-2 

8-0 

7-2 

6-6 

0-4 

1 2-0 

2-1 

Wärmeabnahine pro km 

5-7 

74 1 

6.7 , 

6-1 i 

5-0 1 

1 1-9 i 

2.0 


Die Wärmeabnabme mit der Höbe ist demnach in der Barometerdepression 
eine viel raschere als im Gebiete höheren Luftdruckes. Mit anderen Worten, der 
Wärmeüberschuss, den das Gebiet der Barometerdepression an der Erdoberfläche 
zeigt, verliert sich mit der Höhe. Ist z. B. an der Erdoberfläche das Gebiet der 
Barometerdepression (wenigstens im warmen Sektor) um 10 wärmer als das an- 
grenzende Gebiet höheren Druckes, so wird die Temperatur in einer Höhe von xkm 
sich ausgeglichen haben*, x bestimmt sicli aus der Gleichung: 10 — 7x = 0 — 2x, 
X = 2 km. In der Höhe von 2000 m ist demnach der Temjoeratiirüberschuss der 
Barometerdepression schon verschwunden, höher hinauf wird sie kälter als das Ge- 
biet höheren Druckes. 

Die Wärmeabnalmio mit der Höbe ist im vorderen Sektor auf der rechten 
Seite der Depression am langsamsten, auf der hinteren Seite, wo die NW- und 
N-Winde wehen, am raschesten. Daraus folgt, dass auch die mittlere Temperatur 


1) Quart. Jüurn. K. Mot. Soc. XXV. Jan. 1899. S. 82. 

3) Nature. 1887. Aug-. 25. S. 39G. The recent drought. Gute belehrende DarateUung der anticyklünaleii 
Witterung. — Leas, Met. Z. B. 29. 1894. S. 121. 

Hildebraiidsson, Sur la distribution etc. Upsala 1877. pag. 18. 
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Tempel atm- und Diuckveiteilung in den lioheren Scliichten 


Warmeabnalnne mit der Hohe in den verschiedenen Sektoren einer Barometer- 
depression fnr All = 1080 m (8^a, Winterhalbjahr) 


Sektor der Depression 

N 

NE 

E 

SE 

s 

SW 

w 

NW 

Luftdruckzone C und D 

61 

60 

5 9* 

68 

78 

80 ! 

76 

66 

Luftdriickzone E und F 

18 

—02 

02 

2 1 

67 

73 

67 

51 


der Luftsäule in einer Barometerdepression im voideien Teile der Depression auf 
deren rechter Seite am höchsten ist, dagegen im hinteren Teile der linken Seite 
am niedrigsten In grosserer Entfernung vom Zentrum ist auf der Vorderseite einer 
Depression in den Morgenstunden des Winters fast gar keine Temperaturabnahme 
oder sogai eine Temperaturzunalime anzutreffen Ursache davon ist hier offenbar 
die geringe Windstärke oder selbst Windstille und der Einfluss der nächtlichen 
Wärmestrahlung, welche die untersten Luftschichten am Boden am stärksten abkuhlt 
Eur ein grossei es Hohenintervall und zahlreiche Stationen in verschiedenen Niveaus 
habe ich spater eine ähnliche Rechnung angestellt, deren Ergebnis hier angefuhit 
erden soll 


Vertikale Tempeiatur Verteilung in den Ostalpen im Winter (7^a) bei vei schied euer 

Luftdruckverteilung 


Hohe in Meter 

Niediiger Luftdinck m | 

Gebiet des 

Zentrum 

w 

1 ^ 

1 ^ 

1 s 

Baiometer 

desselben 

Sektor der Depression 2) 

E 

s 

w 

1 ^ 

Minimum 

Maximum 

Minimum 

Maximum 

500 

- 43 

- 89 

— 18 

— 5 0 

— 22 

- 81 

1 9 

— 86 

1000 

— 24 

— 29 

1— 49 

— 74 

— 50 

— 45 

— 1 0 

- 3‘8 

1500 

— 2 1 

— 3 1 

— 81 

— 97 

- 78 

— 35 

- 39 

— 12 

2000 

- 33 

— 46 

—113 

—121 

—10 6 

— 29 

— 68 

— 09 

2500 

- 60 

— 72 

—14 4 

—14 5 

-13 5 

- 49 

— 98 

— 27 

3000 

-10 3 

—111 

—17 6 

—16 8 

—16 2 

— 87 

-12-7 

— 67 

3500 

-16 2 

—161 

—207 

—19 2 

—191 

—14 3 

-15 6 

—13 0 

Mittel 1 

- 56 

— 64 

—113 

—121 

-10 6 

— 57 

— 69 

1 

IxS 

Tempel aturabnahme pio 
Kilometer^) 

40 

4 1 

63 

47 

56 

21 

58 

18 


Die m dieser Tabelle zusammengeslellten Beobachtungsei gebnisse stimmen voll- 
kommen mit jenen von Hildebrandsson, sie beziehen sich aber auf eine Luft- 
schicht von dreimal so grosser Mächtigkeit und haben daher auch eine entsprechend 
grossere Tragweite 
Die Tabelle lehrt 

Die Temperaturabnahme mit der Hohe ist am kleinsten im Gebiete der Baro- 
metermaxima und auf der rechten Seite der Barometei depressionen, am raschesten 
im zentralen Gebiete der Barometerminima selbst und auf deien Imker Seite.^) 

J Hann, Studien über die Luftdruclc- und Temperaturverbältnisse auf dem Sonnbliebgipfel (3106 m) 
nebst BemerTcungen über deren Bedeutung für die Theorie der CyMonen und Anticyklonen Sitzungsberiehte 
der Wiener Akad B C April 1891 S 408—415 

2) Zur beq[ueineren Veigleichung mit deu vorausgegangenen Zahlen Strenge genommen nicht ganz zu- 
treffend, da ganz allgemein nur die Richtung des Lnftdruckgefälles für die Gruppieiung der Temperaturen mass- 
gebend war, ohne Küctsieht auf die Barometerstände seihst 

S) Zwischen der Eidobeifläche und SVzkia ohne Rücksicht auf die Temperaturschichtung dazwischen 
In den Vereinigten Staaten von Noidamerika tritt dieser systematische Unterschied der Warmeabnahme 
mit der Hohe in den Anticyklonen und Cyklonen nicht so klar in die Erscheinung, wegen der raschen Auf- 


Temperatur- und Druckverteilung in den liöheren ScMcliten. 535 

Die mittlere Temperatur der ganzen Luftsäule bis zu 3 ^/2 km Höbe ist am 
höchsten in den Barometermaximis und auf der rechten Vorderseite einer Baro- 
meterdepression, am niedrigsten auf der Rückseite der Barometerdepressionen und 
auf deren linker Seite überhaupt. 

Die Sätze, welche Brounow für die Temperatur Verteilung im Gebiete 
einer Cyklone (Barometerdepression) an der Erdoberfläche gefunden hat, gelten 
für die ganze Mächtigkeit der Luftmasse bis über 3^/2 km Höhe. Die 
ganze linke Seite der Depression ist kalt, die ganze rechte Seite warm. Das 
Zentrum der Depression ist kälter als die letztere, während es an der Erdober- 
fläche (in den Ostalpen) wärmer ist. 

Das Gebiet der Barometermaxim a ist in der Regel im Winter an der Erdoberfläche kalt, ja ein 
Kältezentrum, die Temperatur nimmt aber rasch mit der Erhebung zu, bis zu ca. 2 km, dann wieder 
ab, erst in mehr als 3 km Höhe wird die niedrige Temperatur an der Erdoberfläche wieder erreicht. 
In S^/ikm Höhe ist die Temperatur im Gebiete des Barometerminimums niedriger als im Gebiete 
des Barometermaximums. 

Die Wärmezunahme mit der Höhe, welche in den Ostalpen wie in Mittel frankr eich im Gebiete 
der Barometermaxima und selbst noch an der Vorderseite der Barometerdepressionen sich zu l^k und 
2 km Höhe geltend macht, ist eine allgemeine Erscheinung im Winter der gemässigten Zonen. Die 
dünne kalte Luftschicht unten ist ein Ergebnis der Wärmeausstrahlung des Bodens und der Windstille, 
oder doch einer nur schwachen Bewegung der Luft. 

Die Konsequenz dieser vertikalen Temperaturverteilung ist, dass die Barometerminima sich 
bis zu sehr grossen Höhen der Atmosphäre erstrecken können, denn in kalter Luft nimmt der Luftdruck 
rascher ab, als in warmer. Es war ein Irrtum, dass man früher annahm, dass wegen der relativ 
hohen Temperatur an der Erdoberfläche im Gebiete der Barometerdepressionen und der niedrigen 
Temperatur im Gebiete der Barometerma.xima oberhalb der Barometerdepressionen der Luftdruck 
höher sei als in den benachbarten Anticyklonen, dass demnach ein anticyklonales Abfliessen der Luft 
doi-t stattfinde.^) Die Cirrusbeobachtungen zeigen, dass das Ausfliessen der Luft in der Höhe aus den 
Cyklonen nicht in anticyklonalen Bahnen erfolgt, sondern wahrscheinlich auf einem Überwiegen der 
Zentrifugalkraft gegenüber dem Gradienten beruht. 

Die Beokaclitiingen in den bemannten und die Registrierungen der Temperatur 
in den unbemannten Ballons sowie bei Drachenaufstiegen stimmen mit den Ergeb- 
nissen der Beobachtungen auf Berggipfeln tiberein. Die Wärmeabnahme mit der 
Höhe ist auch in freier Atmosphäre in den Anticyklonen langsamer als in den 
Cyklonen, wie dies mit der Theorie der Temperaturänderungen in herabsinkenden 
(Anticyklonen) und aufsteigenden (Cyklonen) feuchten Luftströmen übereinstimmt. 

Z. B. Barometerminimum 14. März 1893. Beohachter Dr. B erson. Unten 8.7o, oben in 5660 111 
— 24.2. Temperaturabnahme pro 100: 0 — 2 km 0.41”, 2 — 4 km 0.60, 4 — 6 km 0.84o. 

Barometermaximum 5. Oktober 1898. Beobachter Dr. Herges eil. Bis 1200 m Temperatur- 
zunahme 4- 0.30 pro 100 m. Von 1.2 — 3 km Temperaturabnahme (pro 100 m) 0.48, 3 — 3^2 km 0.98. 
Mittlere Wärmeabnahme bis zu 3 km im Barometermaximum 0.19”, im Barometerminimum 0.51”. 

Die Ballonfahrt von Dr. B erson in England und Dr. Süring in Berlin am 14. September 1898 
ergab, dass im ganzen Gebiet der Anticyklone die Kullisothermo sehr hoch lag (bei 4250 m in Eng- 
land, unten 27”, bei 3800m über Berlin, unten 17”), ziemlich gleich der höchsten Lage, wie sie bei 
70 Fahrten an heissen Sommertagen gefunden worden war. Der ganze Luftkörper des Barometer- 
maximums erwies sich auf beiden Seiten als warm , mit langsamer Wärmeahnahme in den mittleren 
Höhen und sehr grosser (nahe 1” pro 100 m) in den grössten Höhen (bei 6100 über London — 14.1, 
über Berlin — 13.7”, in 8320in bei 271 mm Druck — 34.1”). (Berson in „Das Wefter“, 1898, S. 217). 

In sehr auffallender Weise trat der Temperaturunterschied zwischen dem Luftkörper einer 


einanderfülge derselben und der grossen Seltenheit stationärer Anticyklonen. Deshalb konnte Hazen dieselbe 
geradezu leugnen. Poch zeigen die Beobachtungen auf dem Mt. Washington und Pikes Peak dasselbe wie jene in 
den europäischen Gebirgen. Von erateren sagt M. A. Veeder; Als Kegel kann festgekalten werden: eine Zu- 
nahme der Temperaturdifferenz zwischen Mt. Washington und der Niederung begleitet iind folgt dem Vorüher- 
gang der Barometerminima. Grösst Temperaturänderung mit der Hoho in diesem Falle. Der Kontrast mit 
der Ausgleichung der Temperaturunterschiede oben und unten beim Vurübergang eines Baronietevmaximums ist 
sehr auffallend. (Temp. in Storms and High Areas. Science. Aug. 8. 1890. Vol XVI. pag. 79. Mit Bei- 
spielen.) Über die entsprechenden Beobachtungen auf Pikes Peak s. Mot. Z. 189S. B. 33. S. 58. M. s. auch 
Süring, Met. Z. 1894. S. 337, und Omond, 1898. S. 341. 

1) Z, B. K. Abercromhy, Weather. London 1887. pag. 138 etc. Deutsche Ausgabe. Preiburg 1894. 
S. 93 etc. Diese Ansicht war früher die allgemein herrschende. S. Zeitschrift f. Met. XI. 187C, S. 18 u. 99. 
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Tempel atiii- und Duickverteilung in den lieheien Schicliten 


Anticyklone und einei Cyklone "bei den Ballonfahiten am 18 Febiuai und am 13 Mai 1897 zu Tage i) 
Eisteie fand im Pentium eines Baiomcteima\imums, letztere im Gebiete einer umfangi eichen De- 
piession statt Die Tempeiatuien in gleichen Hohen waien 


Hohe 

Eule 

1120 

2145 

3390 

4580 m 

Mittel 

Anticyklone am 18 Telnuai 

27 

5 8 

1 0 

— 54 

—13 1 

—18 

Cyklone am 13 Mai 

0 2 

—1 7 

—82 

—IG 1 

—241 

—82 


Die Anticyklone des Wmteimonates wai warmei als eine Cyklone um die Mitte des Mai 


Dl Berson hat als allgemeines Eigebms der deutschen wissenschaftlichen 
Ballonfahiten folgende Zahlenweite für die vertikale Temperaturverteilung abgeleitet 


Holle in Ivju 0 1 

2 

3 

4 1 5 j G 

7 

Mittel 

- * 1 





bis 6 kra 


Winter 

Cyklone | 3 0 | —2 2 | — 8 0 |--15 1 |-~20 8 | -27 5 j— 34 0 |(— 44 4)|— 8 4 

Anticyklone | 15 | 1 3 | —2 0 |— 6 7 |— 10 9 |— Ib 0 |— 25 8 |t— 30 2)|— 14 9 

Sommei 

Cyklone 115 7 | 911 3 0 1— 0 8 1— 7 0 1— 15 3 |— 22 0 | — 1+- 2 1 

Anticyklone | 20 b | 13 6 | 7 7 1 2 1 |— 3 3 1 — 9 1 |— 17 2 22 0)1— 2 5 

Im Mittel von 5 Anticyklonen im Herbst und Winter und 4 Cyklonen im 
Marz und Mai fand Berson die mittlere Temperatur bis zu 6000 m liinauf 
wie folgt Es ergaben sich fernei im allgemeinen Mittel aus allen Beobachtungen 
bis 7 km die folgenden Zahlen fui die Waimeabnahme mit der Hohe^J 


Mittlcic Temperatui 


5 Anticyklonen 
El dobei 11 0 — G km 

7 1 —3 0 


4 Cykloiioii 
Eidoheill 0 — bkm 

b 7 —12 4 


Allgemein 0 Mittel 

Tlohciiinteivall 0 — 4000 4 — 7000 m 

Tempel atiii ah nähme pio 100 m 
Anticyklonen 0 4Go 0 60° 

Cyklonen 0 57^^ 0 65° 


Die hicimit ganz ubeieiDstimmendcn Eigelmissc der Tempeiatiiiaiifzeichnungcn 
ni unbemannten Ballons fasst Teisseienc de Bort m folgendei Weise kurz zu- 
sammen 


Die Temperaturabnahme mit der Hohe nimmt in d.er Nahe der Depressions- 
zentren rasch zu und kann in manchen Fallen 0 9^ pro 100 m ei weisen Dagegen 
beobachtet man ni einer grossen Anzahl von Barometermaxima folgendes Vom 
Boden bis zu 1500 — 2000 m ändert sich die Temperatur wenig und nimmt häufig 
noch zu, dann beginnt sie abzunehmen, zuerst in noimaler Weise, dann in einei 
Hohe von 9 — 10 km in dem sehr laschen Masse von nahe 1^ pro 100 m Im 
Vergleich zu den Depiessionsgebieten eigiebt sich folgendes Die untere Partie 
der Depressionen ist oft waimei* als die der Barometermaxima, aber schon in 
der Hohe von einigen hundert Metern bedingt die lasche Waimeabnahme m den 
Depressionen eine niediigeie Temperatur als m den Anticyklonen Auch die 
mittlere Partie einer Depiession von 3 — 4 km Hohe ist gewöhnlich kalter als die 
korrespondieiende des Barometermaximuras Die Ballons sondes haben diese That- 
sache bestätigt bis zur Hohe dei Ciriusregion, wo sich dann die Temperaturunter- 
schiede zwischen den Barometermaxima und -Minima wiedei ausgleichen 

Die Kegistiierungen bei Drachenaiifstiegen m Ameiika haben in Bezug auf die 
Warmeabnahme ganz ähnliche Resultate ergeben. Die folgenden Mittelweite sind 


Widseiiacliaffcliolie Luftfalirten BUS i50 

-) WissensolidftUclio Liiftfaliiten B ILI W v Bezold, TlieoretiscliG Schlusslietracktuiigßn 
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aus drei Beobach tnngsreihen in der Nähe des Zentrums der Anti cy klonen und der 
Oyklonen erhalten worden. 


Mittlere Temperaturabnahme mit der Höhe pro 100 m. 


Höhenintervall 

0-1000 

1000-2000 

2000--3000 

1 0-1000 

0-2000 

0-3000 m 

Anticyklonen 

0-18 

0*25 

0-31 

0-18 

0-21 

0-25 

Cyklonen 

0-32 

0-24 

U*ol 

0.32 

0-28 

0-36 


Hie Wänneabnahme mit der Höhe erfolgt langsamer in den Anti cy klonen als 
111 den Cyklonen. Die Mitteltemperaturen selbst wurden aber bis zu 3 km in diesen 
o Cyklonen höher gefunden als in den 3 Anticyklonen, letztere waren um 5^/y® 
kälter.^) 

Die Lage der Achse der Cyklonen. Die Temperaturverteilung im Uni- 
kreise eines Barometerminimums (siehe S. 528) bringt es mit sich, dass die Dorm 
der Isobaren mit zunehmender Seehöhe sich ändern muss, demnach auch eine 
Cyklone mit kreisförmigen Isobaren an der Erdoberfläche in der Höhe asymmetrisch 
wird. Da auf der Rückseite und auf der linken Seite der Barometerdepression die 
ganze Luftmasse kälter ist als auf der Vorderseite, so nimmt dort der Luftdruck 
mit der Höhe rascher ab als hier, die Vorderseite der Barometerdepression hat in 
der Höhe in gleichem Niveau einen grösseren Luftdruck als die Rückseite. Wenn 
die Barometerdepression fortschreitet, so wird deshalb in der Höhe hinter dem ab- 
ziehenden Minimum der Luftdruck noch sinken, während er an der Erdoberfläche 
schon steigt. Loomis hat diese Thatsache zuerst in den meteorologischen Beobach- 
tungen auf dem Mt. Washington (1914 m) aufgezeigt und dieselbe dann bei anderen 
Bergstationen in Nordamerika wie in Europa gleichfalls konstatieren können. 2) ,,Das 
Zentrum niedrigen Druckes in der Höhe des Mt. Washington blieb in einigen 
Eällen gegen jenes an der Erdoberfläche um 320 km zurück. Es treten über- 
haupt die Maxima und Minima der Druckänderungen an der Basis der Berge 
früher auf als auf deren Gipfeln.“ 

Da in den Vereinigten Staaten der Temperaturgegensatz zwischen der Vorder- 
imd Rückseite einer Barometerdepres.sion oft ausserordentlich gross ist (30 — 40^0.), 
so erklärt derselbe vollständig diese scheinbar so auffallende Erscheinung.^) 

Man hat auf Grund dieser Beobachtungen den Satz aufgestcllt, „dass die Achse der Cyklone 
nach rückwärts (nach links) geneigt sei.“ Unter Achse der Cyklone wäre dann die Verbindungslinie 
der Orte niedrigsten Luftdruckes in vertikaler Richtung zu verstehen.*) Man muss sich aber sehr 
wohl hüten, damit die Vorstellung eines regulären Wirbels um eine stark nach rückwärts geneigte 
Achse zu verbinden. Die Dimensionen der aussertropischen Cyklonen oder Barometerdepressioiien 
gestatten eine solche Annahme nicht. 


U Die Dradienheol)aclitungon ergaben auch Tompcratur&teigeruiigen in der Hülio und damit Uiiter- 
brecliungon der Wärraeab nähme mit der Höhe. Solche wurden konstatiert in den Anticyklonen wie in Cyklonen, 
sowohl bei wolkenlosem, wie hei ganz bedecktem Himmel. Dieselben Avaron stärker markiert hei Nacht 
als bei Tag. Dies ist bemerkenswert, weil die Beobachtungen bei den Ballonaufstiegen bei Tag zu der Ansicht 
Veranlassung gegeben haben, dass ,,dio obere WolkenoberflUeh© diese Unterbrechung des Temperaturgradienteu 
veranlasse infolge der Absorption der Sonnenstrahlung durch die Wolkenteilchen bei Tag und der Wärmeaus- 
strahlung lei Nacht.“ Dass dies nicht der Fall, zeigen diese Beobachtungen, welche ergeben, dass die Tempe- 
raturzunahme an der oberen Wolkengrenze bei Nacht ebenso markiert auftritt als bei Tag. (Nach Helm CI ay ton. 
in Blue Hill Mot. Observ. Bull. Nr. 1. 1900.) 

3) Loomis, Contributions. 10. Paper. S. mein Referat in Zeitschrift f, Met. B. XIV. 1879. S. 154. 

3) In 1914 m Höhe sinkt der Luftdruck für jeden G-rad Temperaturabnahme um ca. 0.5 mm (s. S. 409), 
also um 1 0 mm für 20*^ Temperaturfall. 

*) Ilildebrandason führt einen Pall an, wo das Zentrum der Depression an der Erdoberfläche schon 
in der Mitte von Pinland angelangt war, während das obere Endo des Wirbels in der Cirrusregion im Norclwesten 
des Mälarsees zu suchen gewesen Aväre, eine Entfernung Avie von London nach Kiel. 
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Tempel atui- und Diuck\erteiliiiig in den holieien Schi eilten 


Die aussertiopi&clien Cykloiien haben einen horizontalen Dmchmesser, der meist mein eie 
Iiundeit Male grosser ist, als iliie veitikale Hohe^), sie stellen demnach ganz flache Scheiben dai 
Es fehlt ihnen zudem, wie Tiir noch sehen werden, m Hohen von 2 — 3 km schon die linke Seite fast 
völlig Man hat es demnach bei den Cyklonen der mittleren und hoheien Bi eiten gar nicht mit 
legulaien Wirbeln zu tliun, die das Barometer mmimum vollständig umki eisenden Luttbewegungen 
feind auf eine dünne Schicht nahe der Eidoberflache beschrankt, ein geschlossener Wirbelnng um 
eine vertikale Achse ist nui m seltenen Fallen voihanden Dei niedrige Luttdiuck, der über die 
Erdoberfläche hin fortschi eitet, giebt in seinem Umkreis den Impuls zu einstiomenden Luftbewegungen, 
ohne dass es zur Bildung eines geschlossenen lotierenden Luftkorpers kommt Letzteres scheint bei 
unseren Cyklonen nur in sehr seltenen Fallen emzutieten 

Einen Wiibelkorpei, dessen Achse in 2 km Hohe schon über 300 km nach luckwaits geneigt 
ist, also mit dei Erdoberfläche einen Winkel von nur 24 Minuten einschliesst , kann es natürlich 
nicht geben man erkennt aber aus diesem Beispiel, dass auch ein viel kleineres „Zuiuckbleiben“ 
des Minimums m 2 km Hohe mit einer geschlossenen Wirbelbewegung nicht veitraglich ist, dass also 
bei grosseren Tempeiatuidilferenzen zwischen der Vorder- und Euckseite einer Cyklone von Wirbeln 
im gewöhnlichen Sinne gai nicht mehr die Kede sein kann 

Die Form der Barometerdepressionen in grosseren Hohen Redu- 
ziert man die an der Erdobei flache beobachteten Barometerstcinde mit Rücksicht 
auf die daselbst bestehende Temperatur Verteilung in der Umgebung einer Barometer- 
depression auf ein höheres Niveau, so kann man den Verlauf der Isobaren daselbst 
konstimeien und mit jenem an der Erdoberfläche vergleichen 


Pig 68 


Fig 69 



Isütliermen und Loliaien an der Eid- 
oherflJehe 



Fig 70 


Fig 71 



Isobaren in 3000 m Isobaren in 4500 m 

Änderung der Isobaren mit dei Hohe (Nach A Angot, M4t4orologi0 ) 

Nach Loomis leicben die amerikanischen Cyklonen oft kaum bis zur Hohe des Mt Washington Bi- 
gelow schätzt nach den neuesten amerikanischen Wolkenmessnngen die Höhe der Cyklonen der Vereinigten 
Staaten auf 3— -5 km Doch kann dies keinesfalls ganz allgemein gelten, da die Baromoterdepressionen die Kocky 
Mountains oft ühei schreiten 

Müller hat ein Veifahren angegeben, um auf Grund dei unteren Isobaren und Isothermen die Iso- 
baren in einem höheren Niveau zu konstiuieren Annalen der Hydrographie etc Beilin 1882 S 213 Tafel 12 
und Koppen, Über die Gestalt der Isobaren in ihrer Abhängigkeit von Seehohe und Temperaturverteilung 
Met Z 1888 B XXIII S 470, namentlich S 476 eie Mit instruktiven Beispielen 


Die Wirbelstürme der Tropen. 
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Die vorstellenden Figuren zeigen nach Angot die Änderung der Form der Iso- 
baren einer an der Erdoberfläche kreisförmigen Cyklone mit zunehmender Höhe. 
Die Wärmeabnahme ist dabei in allen Teilen derselben gleichförmig zu 0-6® pro 
1 00 m angenommen worden. 

Man sieht, wie zunächst schon in 1500m das Minimum nach NW hin verschoben 
wird, während die inneren Isobaren eine elliptische Form annehmen, die äusseren 
aber gar nicht mehr geschlossen bleiben. In 3 und 472 km Höhe giebt es kein 
geschlossenes Minimum mehr. An die Stelle desselben ist bloss eine Ausbuchtung 
der Isobaren getreten, die mit zunehmender Höhe immer flacher wird. Die in 
Fig. 71 eingezeichneten Windpfeile zeigen bloss noch eine leichte Ablenkung der 
oberen Winde, ganz ähnlich jener in der Cirrusregion über den amerikanischen 
Cyklonen nach den Wolkenbeobachtungen am Blue Hill (s. Fig. 61, S. 514). 

In grosser Höhe verschwinden die Gradienten auf der Nordseite einer Baro- 
meterdepression der Erdoberfläche fast gänzlich. Statt eines regulären Wirbels 
zeigt sich dort nur mehr eine Störung in dem allgemeinen westöstlichen Verlauf 
der Isobaren, eine Art „Teilniinimum“, welches dem grossen, der allgemeinen Zirku- 
lation der Atmosphäre zugehörigen Polarwinkel tributär ist.^) Solche Teilminima 
begleiten, wie wir sehen werden, auch an der Erdoberfläche zuweilen die grossen 
Barometerdepressionen zumeist auf der rechten Seite. 

In Wirklichheit wird die Auflösung der unteren Isobaren mit zunehmender 
Höhe noch rascher erfolgen und grösser sein, erstlich weil die Wärmeabnahme mit 
der Höhe auf der Rückseite der Drepressionen grösser ist als an der Vorderseite (nicht 
gleichförmig, wie oben angenommen worden ist) und weil überdies noch das verstärkte 
obere LuftdruckgefäUe vom Äquator gegen den Pol hin in gleichem Sinne wirksam ist. 

Die regelmässigen Cyklonen mit kreisförmigen, ja überhaupt mit geschlossenen 
Isobaren sind deshalb nur Gebilde der unteren Luftschichten und haben nur eine 
Mächtigkeit von kaum über 1 km Höhe. 


Drittes Kapitel. 

Die WirbelstüriDe der Tropen. 

Einleitung. Die tropischen Wirbelstürme oder Cyklonen im engeren Sinne 
haben mit den Stürmen um ein Depressionsgebiet in den höheren Breiten sehr vieles 
gemeinsam. Es lassen sich ja auch manche der tropischen Wirbelstürme bis weit 
in die gemässigte Zone hinein verfolgen, ohne dass sie dabei ihre wesentlichen 
Eigentümlichkeiten einbüssen. Dies ist nicht selten bei den westindischen Orkanen 
der Pall, die ihren Weg zuweilen bis an die nordeuropäischen Küsten fortsetzen 
können. Auch die Cyklonen auf der Westseite des nördlichen Stillen Ozeans 
.setzen ihren Weg oft in die gemässigte Zone hinein fort. 

Die wesentlichsten Unterschiede der tropischen Cyklonen gegen die Wirbelstürme 
der höheren Breiten sind: 1. ihr relativ seltenes Auftreten, das zudem an ganz 
bestimmte Erdstellen gebunden ist; 2. ihr geringerer Durchmesser bei viel grösserer 


1) S, auch Sprting, Lehrbuch. S. 218. Asymmetrie der CyMonen. 

2) S. auch Laugthon, Quart. Journ. B. Met. Soc. 3X. pag. 81 und D. A rchih ald, Nature. Vol XXVI, 
l)ag. 222, in Bezug auf das Vorherrschen hloss der südlichen Hälfte hei unseren Wintercylclonen auch an der Erd- 
üherfläche. Dieselben sind grösstenteils sehimdäre Depressionen, die in der Peripherie der grossen, nahezu stän- 
digen Cyklone fortziehen, deren Zentrum im Winter durchschnittlich hoi Island liegt und deren G-radienten und 
Winde prädominieren. 
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Die Wirbelstmme der Tiopen 


Intensität, in Bezug auf Windstaike und Luftdruckabnalame gegen das Zentium 
des Wirbels, 3. der an letzterem zumeist beobachtete windstille Raum; 4 dei 
Luftdruck fallt erst dann erheblich, wenn der Wind schon stürmisch und das 
Zentrum des Sturmes nicht mehr weit entfernt ist, 5 das langsame Fortschreiten 
das, innerhalb der Tiopen, von Ost nach West gerichtet ist, also entgegengesetzt 
dei Richtung der durchschnittlichen Bahnen dei aussertropischen Sturme, 6. ihre 
TJufdhigkeit oder gelinge Fähigkeit ubei Land foitzuschi eiten, namentlich selbst 
iiiediige Bergziige zu überschreiten 

tropischen Cyklonen stellt einen ziemlich gut ahgegrenzteii 
Wirbelkorpoi dai, wie ei bei unseien Sturmen nur in seltenen Fallen zu stände kommt 

Historische Bemeikungen Die Wirbelnatur der giossen Sturme wurde 
zuerst bei den tropischen Sturmen eikannt, wo dieselbe auch wegen des gerinoeren 
Durchmessers der Sturmfeldei und der viel grosseren Regelmässigkeit des Phäno- 
mens überhaupt am leichtesten aus den Erscheinungen an einem Oito abstrahiert 
werden konnte 

Der berühmte Seefahrer Dampier beschreibt einen Orkan, den er in Ost- 
asien im Juh 1687 erlebt hatte, e.wahnt des zentralen windstillen Raumes und 
grossen Luftwirbel „Die Typhone“, sagt er, „sind eine 
Art heftiger Wirbel, welche an den Küsten von Tonkin m den Monaten Juli, 
August und September benschen“^) 

_ Schon im Jalne 1698 hat Kapt Langford dei Königlichen Gesellschaft 
in London eine Abhandlung über die Orkane dei Antillen nbei reicht, in welcher 
^eselben schon ganz richtig beschrieben und als heftige Wirbel bezeichnet werden 
Er macht aber keine Erwähnung von dem Foitsehreiten derselben Auch Vare- 
nius hezeiclmet sie in seinei Geographia generalis 1650 als Wnbel Dies scheinen 
die ältesten Eikenntmsse von der Natur der Sturme zu sein 

Bei der ünteisucliuug des ausserordeutlieb tiefen Barometerstandes am 24 De- 
und des Luftdruckminimums vom 2 Februai 1823 in Europa hatte 
H W Dove gefunden, dass die Luft um diese Barometerdepiessinnen in der Rich- 
tung vra S über E nach N und W i otierte, also entgegengesetzt dem Zeiger einer 
Uhl Er konnte dann auch konstatieren, dass die Diehung der Winde auf der 
südlichen Hemisphäre in entgegengesetzter Richtung erfolgt. Auch das Port- 
schieiten des Minimums vom 24 Dezemhei von Brest nach Lmdesnaes in Nor- 
wegen konnte er verfolgen 

Den Satz, den D ovo damals ausspiaeli „Dass überhaupt die Stuime Wnbehvinde sind ist 
jeder Seemann besUtigeu wird“ nahm ei iibei spatei wieder zurück uiid’he- 
zeiolmetc ihn als eiiio Übereilung, einen Fehler, den ei zu voibesseru suchte, nm fui die Sturme 
WiuIeQ ^^*^^11+’^ '''? gelten h ui die höheren Breiten hatte ei inzwischen das Drehniigsgesetz des 
Sev aufgestellt und mit gi ossoin Aufwande von Ifachweisen zu stutzen gesucht Die Wiibelnatui 
i dfesere fXu““ ““ dieses Gesetzes in WidoisprL “gelten, deshalb hesl 


er dieselbe fallen"^) 

DampiGi 

Hirtb von Tai-fung, 
Die Be/teielinniig liat 
Baguios 

Langfoi d 
8) S H Hild. 
Ch. 11 pag 23 ete 

H W Dove 
SioliG H W 
subienen 3 Auflage 
die gemissigte Zone, 


'Voyage autoni du monde Tomeil pag 89 Amsterdam 1701— 1705 Teifun kommt nauh 
Pai te/eiohneto in Formosa einen lief tigen Wmd, fung im Altcliinesisclien Wind ubeihaupt 
sioli für die Orkane Ostasiens eingebürgert Auf den Plnlippmen heissen die Wirbelstürmo 

, Philosoph Tiaiis 1692 S 407 

ebrandsson und Teisserenc de Bort, Les bases de la Met dynamniue 1 Paris 1895 


, "Über baiometiisehe Minima Pogg Annalen B 13 S 596 

Dove, Das Gesetz der Sturme Pogg Annalen B 52 Dann als Bueh in 4 Auflagen ei- 
^ Die Sturme der heissen Zone und ihr Eingreifen in 

S 130-180, enthält grösstenteils nach Eodfield, Reid und Piddington charakte- 
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Die ersten völlig zutreffenden und gründliclien Kenntnisse über die Gesetze 
der Wirbelstünne Westindiens verdankt man dem Amerikaner Wm. C. Red f leid 
und dem Engländer Col. Reid, Gouverneur der Bermudasinseln. Dieselben wurden 
vervollständigt und ergänzt durch die Untersuchung der Stürme des Indischen 
Ozeans durch Pid dington in Calcutta. Die von diesen drei Männern gesammelten 
Beobachtungen bilden jetzt noch die Grundlagen der Theorie der Wirbelstürme. 
Alle wesentlichen, allgemeinen Eigenschaften der Cyklonen wurden von denselben 
schon erkannt und mitgeteilt Redfield hat auch das Fortschreiten derselben inner- 
halb der Passatzone von SE nach NW schon entdeckt. Dass er auch die Kon- 
vergenz der das Wirbelzentrum umkreisenden Winde gegen dasselbe schon erkannt 
hatte, mag schon hier betont werden. 

Die grundlegenden Abhandlungen und Werke dieser Autoren findet inan ziemlich vollständig 
zusamin engestellt bei Reyc: Wirbelstürme S. 237, hier mögen nur folgende angeführt werden: Ked- 
ficld, Kemarks on the prevailing storms of Atlantic Coast of the hTorth. Am. States. Ameidcan Journ. 
of Science. Vol XX. 1831. On tliree several Hurricanes of the Atlantic. Xew Haven 1846. Hier findet 
sich ein Paragraph: Vortical Inclination ot the Storm-Wiud. — Ausserdem American Joum. XXV, 
XXXI, XXXV, XLII (1833—1842). 

Wm. ßeid, An attempt to develop the law of storms. London 1838. The Progress of the 
development of the Law of Storms. London 1849. 

Piddington, Hurricane in the bay of bengal June 1839 und zahlreiche Abhandlungen in dem 
Jonrn. Asiatic Soc. of Bengal. Endlich sein berühmtes Buch: The Sailors Horn Book for the law 
of storms etc. London 1851. 

Thom, An Inqiiiry into the Xatiire and course of storms in the Indian Ocean. London 1845. 

H. Blanford bezeichnet diese Werke als noch immer wertvoll für den Seemann und Meteorologen. 

Koproduktionen einiger Sturmkarteii von Kedfield, Keid und Piddington findet man bei 
Tb. Keye, Die Wirbelstürme, Tornados und Wettersäulen. i) Hannover 1872. 

Näheres über die Entwickelung der Theorie der Oyklonen durch die Arbeiten der genannten 
Forscher findet man in dem schon zitierten Werke von Hildebrandsson und Teisserenc de 
Bort auf S. 29 etc. Auch auf Wm. M. Davis: The Kedfield and Espy Period. Keport Int. Met. Congress 
Chicago. P. II. pag. 305 muss hingewiesen werden. 

Eine für die ricliti^'e Vorstellung von der Natur der Stürme wichtige Beobacli- 

tuug von B. Franklin in Amerika darf liier nicht unerwähnt bleiben. Bei Ge- 

legenheit einer Mondfinsternis (21. Oktober 1743), deren Beobachtung ihm in 
Philadelphia infolge eines eintretenden NE-Sturmes entging, erfuhr er, dass die- 
selbe in Boston sichtbar war, weil dort (2^/^^ nördlicher) der N-Sturm erst 
später eintrat. Diese Beobachtung veranlasste' Frankl in (1760) den S^tz auf- 
znstellen, dass die NE-Stürme zuerst in Georgien beginnen und sich von da nord- 
wärts nach Virginien und den Neuengland-Staaten fortpflanzen. L. Evans gab 
schon 1743 auf einer Karte von Pennsylvanien folgende Legende: Alle unsere 
grossen Stürme beginnen leewärts, so dass ein NE-Sturm einen Tag früher in 
Virginien als in Boston auftritt. Mitchil verfolgte in den ersten Jahren des 
19. Jahrhunderts das Eortschreiten der NE-Stürme nach Nord hin in einzelnen 
Fällen genauer der Zeit nach. 

Mit der Konstatierung dieser Thatsaclien wurde die sehr verbreitete Ansicht, 
dass die Stürme in der Richtung, nach welcher sie wehen, auch fortschreiten und 
sich Bahn brechen müssen, völlig widerlegt. 

ristisclie ScMlderungen tropischer Orkane. Pas nächste Kapitel: „Stürme, welche an der äusseren Grenze des 
Passates entstehen“ heginnt; Nach Beseitigung der Ansicht, dass die Stürme unserer Breiten nur durch die 
Richtung der Prehungsachse modifizierte Wirhelstürme der Tropen sind, hleibt für uns die Aufgabe, naehzu- 
weisen, dass sie sich auf das abwechselnde Vorherrschen eines Polar- und eines Äqnatorialstronies zurückführen 
lassen. S. 180. Pies blieb der Standpunkt der Poveschen Sturmlehre. M. s. Sitzungsberichte der Berliner 
Akad. Maiheft 1872. „Über die Stürme der gemässigten Zone.“ Hove unterscheidet „Gales“ und „Hurricanes“. 
Erstere drehen die Windfahne mit der Sonne. Giebt es keine Gales, dann ist das Prehungsgesetz nicht richtig. 

1) Auch auf die zusaramenfassonde Schilderung des Auftretens und Verlaufes der tropischen Cyklonen 
S. 7G etc. Süll hier aufmerksam gemacht werden. 
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I. Cykloiieii, Begriff und allgemeiner Charakter derselben. 

Piddington hat zuerst die Bezeichnung Cyklone auf jene heftigen Sturme 
angewendet, welche in gewissen tropischen Meeresgegenden voikommen, und deren 
Wirbelnatur zueist von Eedfield und Eeid bei den Orkanen m den west- 
indischen Gewassein, und von Tliom und Piddington selbst bei jenen im Indischen 
Ozean eikannt 'woiden ist. 

Das Woit Cyklon bezeichnet eigentlich einen Kieissturm, und in der Tliat 
hat sich das Missveistaiidnis einschleichen und laiigeie Zeit hindurch ei halten können, 
dass in den Cy klonen die Luft die zentiale Kalme thatsaclilich umkieist, und keine 
nach emwaits gerichtete Komponente habe, dass demnach die Windiichtungen im 
ganzen Umfange dei Cy klonen Tangenten zu den Isobaren seien Wie dies bei der Vei- 
kundigung neuer Wahrheiten gewöhnlich vorkommt, hatte man den Kachdruck auf die 
wichtigste Thatsache, die Drohung der Winde um ein Sturmzcnti um gelegt, auf die krei- 
senden Windbahnen, die leichte Einbiegung derselben gegen das Zentrum wohl erkannt 
und auch ausgesprochen, aber als mehr nebensächlich behandelt, ja gestattet, dass 
der Einfachheit halber die Wiiidbahnen kreisförmig gezeichnet wurden Dass diese 
Darstellung bloss eine erste rohe Annäherung an die aufgefundenen Thatsachen 



Ndrahehe Halbltngol Sudliolie Halbkugel 

Luftzirkulation. in dem Orkan vom 25 August 1873 Luitziikulation in dem Mauntiusorkan. 

südhcli von ^Neufundland vom 25 Fekruar 1860 


vorstellen sollte, blieb spater nnbeaclitet, und die sog „Zirkulartheone der Cjkloneii“ 
bürgerte sieb völlig ein, in theoretischen wie m praktischen Werken für den See- 
mann h ur diesen wurde die einfache Regel anfgestellt, dass das Sturm Zentrum 
für einen Beobachter, welcher dem Winde den Rucken kehit, gerade zur Linken 
liege (also die Windrichtung senkrecht stehe auf die Richtung zum Zentrum) und 
derselbe angewiesen, die Führung des Schiffes darnach einzurichten, um die gefähr- 
liche Annaheiung an das Zentrum zu vermeiden Bas war das Gesetz der Sturme^) 

1) Im Gegensatz dazu leugnete dei Amerikaner Espy die kreisenden Bewegungen und kelianptete ein 
direktes Zufliessen der Luft gegen das Minimum, ohne Ablenkung Die ablenkende Kraft dqr Erdrotation liess 
Espy bei seinen Deduktionen völlig ausser Betracht Dies war die Zentupetaltbeono der Stürme Espy 
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Unzweifelhaft hat diese zu weitgehende Vereinfachung zahlreiche Scliiffsunfälle und 
Schiffsverluste zur Folge gehabt.^) 

Ch. Meldrum auf Mauritius gebührt das Verdienst, die Einbiegung (Inklination) 
der Windrichtungen gegen das Sturmzentrum wieder zur allgemeinen Anerkennung 
gebracht zu haben, indem er aus den Beobachtungen der Stürme im Südindischen 
Ozean das Einströmen der Luft in Spiralen gegen das Zentrum nachgewiesen hat. 

So kam erst ca. 40 Jahre nach der ersten richtigsten Feststellung der Luftbe- 
wegungen in einer Cyklone durch Bedfield dieselbe wieder zur Geltung. Die vor- 
stehenden beiden Figuren stellen die Luftbewegungen (Stromlinien) in einer Cyklone 
der nördlichen Hemisphäre (nach Toynbee) und der südlichen Halbkugel (nach 
Meldrum) dar.^) 

Das Sturmzentrum befindet sich demnach nicht gerade zur Linken des Be- 
obachters, der dem Winde den Eücken kehrt (auf der nördlichen Hemisphäre), 
sondern durchschnittlich um 2 - — ^3 Kompasspunkte (22 — 33®) weiter nach vorwärts 
(rechts davon). Dieselbe Eegel hat sich ja schon aus den Beobachtungen der euro- 
päischen Stürme ergeben. Ist der Wind z. B. Süd, so ist das Zentrum nicht in W, 
sondern in WNW oder noch mehr gegen N hin zu erwarten u. s. w. 


Die Windrichtungen um 

^ Piff 7*i 

ein Sturmzentrum in den Tro- ' ^ 

pen sind im allgemeinen ganz j 

dieselben, wie um die Baro- / 

meterminima der höheren Brei- / 

ten, für welche die Eegeln / 

schon oben (S. 506) aufgestellt .. /i cc 

worden sind. 

1. Ablenkungswinkel ^ 

der Windeinden tropischen w 
Wirbelstürmen. Da diese Ab- 

, 1 1 • j AG Kielitunff zum Sturmzeiitruin. WW' Wmdneutuii^. 

leukungswinkel auf verschiedene . des Wiudes. « Al*lonkungs^vmlcel. 

Weise angegeben werden, so ist 

es wichtig, darüber vorerst klar zu werden. Die beistehende Figur leistet dies. 

Statt des Ablenkungswinkels a, wie wir ihn bisher definiert haben, wird auch 
häufig der Winkel WAG angegeben, also der Winkel zur Linken des Eadius 
Vektor, zwischen der Windrichtung und diesem selbst. Er ergänzt den Winkel a zu 
180®*, i ist der sog. Inklinationswinkel, der a zu 90® ergänzt, oder WAG — 90®. 

An Bestimmungen des mittleren Ablenkungswinkels der Winde in tropischen 
Orkanen hat es nicht gefehlt. Willson berechnete denselben bei der Midnapore- 
Cyklone zu 59® (Inklination 31®), Toynbee, wie schon erwähnt, bei dem Wirbel- 
sturm vom August 1873 zu 62® (Inklination 28®)- Eliot und Blanford haben 
viele der Gyklonen der Bai von Bengalen daraufhin untersucht. Das mittlere 
Eesultat ist nach Blanford: Zwischen 15® und 32® Breite in ca. 500 Meilen 
(800 km) vom Zentrum beträgt der Winkel zwischen Windrichtung und Eadius 


Report Oll Meteovology uncl Philosopliy of Storms. LondoE 1851. Dov© Melt in seinem ,, Gesotz der Stürme 
für die tropiselien Stürme an der Zirknlartiieorie fest, zu deren ■weiter Verbreitung und Festigung er dadurch 
viel beitrug; für die Stürme der Roberen Breiten verwarf er die Wirbeltlieorie. 

1) In dem verbreiteten nnd angesehenen Werke Bridet, Etudes sur les Ouragans. Paris 1869, werden 
noch Segelanweisnngen strenge nach der Zirknlartheorio gegeben. 

2) Toynbee, Met. of the North Atlantic August 1873. London 1878. Meldrum, Notes on the forms 
of Cyclones in the Southern Indian Ocean.“ Met. Office London 1801. 
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Vektor 122^ (t£ = 58^ Inklination 32®), in 50 Meilen (80 km) Abstand 123® 
(« = 57 ®, Inklination 33®). In niedrigeien Breiten zwischen 8 ® und l5®noidl Br in 
500 Meilen (800km) Eiitfeinuiig betragt dieser Winkel 129® (Inklination 39®, 
Ablenkungswinkel 51®) Wenn man also genau nach der Eiclitung liinblickt, aus 
welcher der Wind kommt, so ist das Stunnzentrum im ISfoiden 11 Kompasspiinkte, 
im Süden nahe 12 Punkte lechtei Hand zu suchen ^) 

Pur die Cyklonen der Philippinen wird die Eichtung des Zentiums zu P) 
bis 12 Kompassstriche nach rechts angegeben (Gesicht gegen den Wind) odei mit 
dem Eucken gegen den Wind 2 — 4 Strich zur linken nach vorne. Nach Dobeick 
hangt (bei den Teifunen) der Winkel von der Distanz vom Zentrum ab, er wachst 
etwas mit dei Entfeinung von demselben In 25 Meilen (Seemeilen) vom Zentrum 
betragt er 10^2 Punkte (unsicher), in 75 Meilen 11 , in 125 Meilen IIV 21 
150 Meilen 11^/4 und in 200 Meilen Abstand 12 Punkte (125®) Zum Vei- 
gleiche sei bemeikt, dass die alte Eegel nach der Zirkulartheorie mit ca 8 Punkten 
(90®) rechnete, der Unterschied oder Fehler betrug also 3 — 4 Punkte (33 — 48 ®J. 
Es muss schon hier bemerkt werden, dass die Eichtung des Gradienten mit der 
Eichtung zum Sturmzentrum durchaus nicht immer zusammenfallt 

Ein systematischei, allen Oyklonen gemeinsamer Untei schied m der Einbiegung 
der verschiedenen Winkeln chtungen gegen das Zentrum scheint kaum zu bestehen, 
am wenigsten bei den Cyklonen der Bai von Bengalen Zumeist wiid aber an- 
gegeben, dass dei Ablenkungswinkel auf der Euckseite kleiner ist als auf der 
Vorderseite, das heisst, dass auf der Euckseite dei Wind mehr diiekt gegen das 
Zentrum hin weht Dies geben an P Yiües für die westindischen Cyklonen, 
Meldrum und Aber ciomby fut die Sturme des Sudindischen Ozeans, Dobertk 
fiii die Teifune von Ostasien 2) 

Wenn die Cyklonen m ein Gebiet starkerei Monsunwinde oder Passate em- 
trcten, so beeinflussen letztere die cyklonischen Winde, veistaiken dieselben, wo 
die Eichtung ubei einstimmt, und schwachen sie, wo das Gegenteil dei Eall ist 
Es ist zu erwaiten, dass die bestehenden Winde auf die Eichtung und Staike dei 
Winde des heranzielienden Sturmzentiums Einfluss nehmen Sie hildeu 3 a das 
Material des neuen Stuimkoip eis, und die anfänglichen Windiicliiungen irn Umfange 
desselben müssen deshalb die Eesulticrenden sein dei voihei auf dem Sturmfelde 
benschenden Eichtung und Starke des Windes und des neuen Bewegungsimpulses, dei 
vom Barometermimraum ausgeht Dies bestätigen auch die Beobachtungen hei^deu 
Orkanen dei Philippinen und bei den Teifunen von Ostasien ^) Das zeigte sich 
auch bei zwei Cyklonen des Aiabischen Meeies, welche Fred Chambers untei - 
sucht hat Auf der NE- und E-Seite wai dei Ablenkungswinkel [a) 90® mul 

1) Blanfoid, Nature Vol 3ö Juni 21 1888 Dio einzelnen giessen CyMonon geben Hemliuli tiboi- 

einstiminende Resultate Caluitta Oyclone (18C4) 126®, Baolvcigungo (1870) 118, Muluapoio (1871) 121, lUUsopoiut 
(1885) 111, Altyab (1881) 113, Mittel 118® odoi lOVaRunbte Die Zahlea von Blanford beiulion aul iiulIi mehr 
Beobaebtungen 

2) Dobeiek, Law of storais of tbe Easteui Soas Hongkong 1898 iiag b 

3) Beigliolz, Die Orkane des fernen Ostens S 20 Da dei Monsun den Winkel des Windes mit dein 
Radius vektoi verkleinert, muss man besonders in gios&erei Eutfomurg auf u enigstona 5 Stncli vorauBreolinoii 
,,D6r vorberrscliende Wind flibit nicM allem das Zontiumdes Wirbels mit sieb, solidem kombinioit sicli aueb mit 
der rotierenden Bewegung um dasselbe und verursacht deiait, dass auf doi i echten Seite dei Wind sthrkoi wobt 
und mehl vom Zentrum abgelenkt erscheint als aul der linken Seite, uo dei Wind schuachoi und sUliker naoli 
einwärts gerichtet ist Ebenso bewirkt er, dass dei Wind auf der Riicks eite fast geiado gegen das Zeniiiini hiu- 
emweht, und dagegen mein senkrecht auf die Richtung der Bahn in Eiont Ei bewiikt auch, dass das Wottei 
fachveiei und schlechtei ist nach Yorubergang des Zentrums, als wo das Zentium eist hoiaiiuaht (Dobeick, 
S Iß', 
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darüber, auf der Westseite nur 40 — 20®. Namentlicli bei der zweiten Cy klone, 
welche in einer Periode strengeren SW-Monsuns eintrat und schwächer war, trat 
der Einfluss des herrschenden SW-Monsuns auf die cyklonischen Winde sehr auf- 
fallend hervor.^) 

Chambers konnte den interessanten Versuch machen, die Windkomponenten, 
welche dem SW-Monsun angehören, von den beobachteten Winden abzuziehen, um 
so die cyklonischen Winde rein zu erhalten. Wir werden noch darauf zurückkommen. 

In der Bai von Bengalen , wo die grossen Cy klonen zu einer Zeit eintreten, 
zu welcher der Luftdruck über derselben sehr gleichmässig verteilt ist und ganz 
schwache Luftbewegung herrscht, ist dagegen eine Beeinflussung der Cyklonenwinde 
von den präexistierenden Winden nicht zu bemerken. 

Die zentrale Kalme (Auge des Sturmes). Geht über einen Ort, über ein 
SchifP, das Zentrum eines tropischen Wirbelsturmes hinweg, so springt der Wind 
von einer Eichtung in die gerade entgegengesetzte über. Das kann auch bei den 
Stürmen der gemässigten Zone zuweilen beobachtet werden. Den Übergang ver- 
mittelt eine Windstille, die eine halbe oder ganze Stunde oder auch länger dauern 
kann. Eine zentrale Kalme ist bei unseren Stürmen schon recht selten zu beobachten. 
In den tropischen Orkanen ist dieselbe aber meistens auch von einer Aufhellung 
des ^^immels begleitet, welche das „Auge des Sturmes“ genannt wird (the Eye of 
the Storm). Diese Erscheinung kommt nur in den heftigsten tropischen Stürmen 
vor, bei den Stürmen der gemässigten Zone scheint sie völlig zu fehlen, wie 
Abercromby bestätigt.^) Meist (aber nicht immer) gerade bei dem tiefsten 
Stande des Barometers hört der strömende Eegen plötzlich auf, der Wind legt sich 
in einigen Minuten bis zu völliger Windstille, zuweilen erscheint auch blauer 
Himmel oder es werden die Sterne sichtbar. Vögel und zuweilen auch Schmetter- 
linge fallen erschöpft oder tot auf das Schiff. Nach dieser Pause setzen dann der 
Sturm (aus der entgegengesetzten Eichtung) und die Regengüsse von neuem ein. 

Der Durchmesser dieser zentralen windstillen Area beträgt 15 — 30 km oder mehr. 
Bei den Orkanen der Philippinen wird der Durchmesser der Kalme im Mittel zu 
30 km etwa, deren Höhe zu 9 — 10 km angegeben, so dass die Breite nur etwa 3 mal 
grösser wäre als die Höhe. Im Mittel aus allen Beobachtungen zu Land ergiebt 
sich der Durchmesser der Kalme nach S. Ballou zu ca. 22 km. Wird die Höhe, 
übermässig gross, zu 9 km genommen, so erscheint das „Auge des Sturmes“ gleich- 
falls nur als eine ziemlich flache Vertiefung.^) 

Der unregelmässige hohe Seegang, ,die Kreuzsee, im windstillen Zentrum eines 
Sturmes ist schlimmer als ausserhalb, namentlich für Segelschiffe, welche in der 
Windstille derselben völlig preisgegeben sind. 

Merkliche Änderungen der Temperatur und Feuchtigkeit im Zentrum einer 
Cyklone werden nur bei jener vom 20. Oktober 1882 zu Manila angegeben, wo die 
Temperatur auffallend stieg und die relative Feuchtigkeit abnahm (s. S. 560). Bisher ist 


1) i’rotl. Ckanibora, Tlio Gyclone of tlie 25. May to tlie 2. June 18S1 in tlie Arakian Soa und: The 
Arab'au Sea Cyclons of the 4. to the 13. June 1887. Indian Met. Memoirs. Vol IV. Er. VIII. Dezember 1887 
und Nr. X. June 1889. 

5^) Dieselbe Erscbeinung und UhnlieliG Keohnungen, auf die Stürme der Vereinig-ten Staaten ange'wendet 
von Helm Clayton und Bigolow, haben wir schon vorhin erwähnt. 

3) Ahorcromby, On the Kelation between Tropical and Extra Tropical Cyclones. Proe. Koyal Soe. 
Vol 43. 1887. Dagegen scheinen in den tropischen Cyldonon die „Trog-Phänomene“ zu fohlen (s. S. 509), viel- 
leicht wogen ihres langsamen Fortsehreitens. 

-t) Sydney M. Ballou, The eye of the Storni*, ximevican Met. Journ. Vol IX. 1892. Zusammenfassung 
aller Beobachtungen mit einigen Schilderungen nach Augenzeugen. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. * 
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kein zweiter alinliclier Fall belichtet woiden Im Gegenteil giebt der Dampfer 
„Weimar“, 5 Oktober 1891 an, dass im Zentium das tiockene und nasse Thermo- 
meter ständig bei 22^0 blieben 

Bei rasch foitscliieitenden Cyklonen fehlt nach Knipping das Auge des 
Sturmes 

2 Windstärken in den tropischen Cyklonen und deien Veiteilung 
Bei den giossen tiopi&chen Wirbelsturmen kommen in der Umgebung des Zentiums die 
giossten Windstaiken vor, welche ubeihaupt bekannt sind Nur bei den lokalen 
Wirbelwinden (Tornados) kommen gelegentlich ähnliche oder selbst noch giossere 
Windstärken voi, deren Wirkungen aber auf einen kleinen Eaum beschrankt bleiben, 
wählend die Oikanwinde ihie Verwüstungen ubei hunderte von Meilen ausdehnen 

Die Windstärke wachst stets mit dei Annäherung an das Zentrum, wählend 
in höheren Breiten die heftigsten Winde und grössten Gradienten häufig entfernt 
vom Zentrum des Barometerminimums Vorkommen Wincl&tosse, Boen, sind eine 
der bezeichnendsten Eigenschaften der tropischen Cyklonen, sie umgeben deieii 
Zentrum auf allen Seiten 

Messungen der Windstaike in den verheerenden Cyklonen fehlen aus leicht 
begreiflichen Gründen, auch die Anemometer widerstehen ihnen nicht und sind 
auch nicht auf solche Extreme geaicht Bei dem Wiibelsturm vom 20 Oktober 
1882, dessen Zentrum über Manila hinwegging, lassen die Anemometer -Auf- 
zeichnungen vor der Zerstörung des Apparates auf eine Windgeschwindigkeit von 
ca 54 m pro Sekunde sehhessen Auf Mauritius wuide am 29 April 1892 eine 
ähnliche Windstaike gemessen Die Wirkungen mancher Orkane sind abei der- 
artige, dass die Windgeschwindigkeit wohl als erheblich über 50 m hmausgehend 
angenommen werden muss Selbst feste Gebäude werden zeistoit, und die Gegend, 
über welche das Zentrum eines Wiibelstmmes hinweggegangen ist, sieht hernach 
aus, als wenn Erdbeben und Feuer zugleich thatig gewesen waren, die Gebäude 
liegen in Euinen, die Baume sind völlig entlaubt und entwurzelt, Busche, Gras und 
Kraut, wie wenn Feuei daiuber hmweggegangen waie 

P Faura bemeikt über den erwähnten Oikan vom 20 Oktober 1882: 

Die Windgescliwindigkeiton und die Gestalt der Barometerkurve geben zwar eine ungofalire 
Vorstellung von der Gewalt des Orkans, die abei doch weit limtcr der Wiüdichkeit zuiuckbleiben 
wird Nur jemand, dei das fuiclitbaro Brüllen des Oikans durch eine Zeit von 2 V 2 Stunden horte 
und es selbst erlebte, dass das Wohnhaus untci den furchtei liehen, in den Böen noch zunehmenden 
Stossen des Windes erbrachte und eiscliuttcrte, weiss von den in emein solchen Oikan wirksamen 
Kräften zu eizahlen Die besten Instrumente versagen gi osstenteils den Dienst und weichen dci 
Kraft der Elemente Die festesten Gebäude geben der Wucht des Windes nach, ilno Ddchcr w’'erden 
losgerissen und weggeweht Festes Metall biegt sich wie eine Fedei, staike Baume weiden entwuizelt, 
und, wie von einem unsichtbaien gewaltigen Geschütz geschleudert, weite Strecken Ibitgcfuhrt Der 
Wind scheint eine autsteigcndo Kiclitung gehabt zu haben Obgleich das Obseivatoiium 34 m über 
dem Meere liegt, wuide von einer Falmengruppe, in 200 m Entfeinung, eine Palme entwuizelt, zu 
der Hohe des Observatoriums gehoben und gegen das Anemoinetci geschleudert, wclcbos dadurch 
zerstoit wurde “) 

Die grössten Windgescbwindigkeiten finden sieb m den tropischen Cyklonen 
zumeist auf der vorderen rechten (nördliche Halbkugel, auf der sudliclion Halbkugel 
aber auf der linken) Seite des Sturmfeldes (im Sinne des Fortscliicitens) und in der 
Nahe des Zentrums Dieser Umstand, mehr noch aber die daselbst lierrsclienden 
Windrichtungen, welche ein Schiff, welches denselben preisgegeben ist, dem fort- 


1) Id. Be^ag aaf nähere Boselneibungen der WiikiiDgen. tropischer Cyklonen muohien wir verweisen auf 
Eeye, Wirbelstuimo, Dove, Gesetz der Sturme, Borgholz, Oikane des tomon Ostens 

2) Bai Bergholz, Die Orkane dos fernen Ostens S 227--23G Oikan vom 20 Oktober 1882 S auch 
Zeitschrift f Met B XVIII 1883 S 64 
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schreitenden Zentrum des Wirbels direkt zufüliren, haben dieser Seite des Sturm- 
wirbels die Bezeichnung der „gefährlichen Hälfte‘^ verschafft, während die linke Seite, 
wo die Windrichtungen derart sind, dass die Schiffe gegen die Rückseite des 
Wirbels hingetrieben werden, also leicht ausserhalb des Sturmfeldes gelangen können, 
die fahrbare (handliche, maniable) Hälfte genannt wird. 

Die grössere Windstärke der rechten Seite (auf der nördlichen, linken der süd- 
lichen Halbkugel) kann zunächst daraixf zurückgeführt werden, dass hier die Rich- 
tung des Fortschreitens des Sturmwirbels mit der Richtung der cjklonalen Winde 
.zusanimenfällt , somit beide sich addieren und die Geschwindigkeit gleich der 
-Summe beider wird. "Umgekehrt verhält es sich auf der linken (nördliche Halb- 
kugel) Seite des Sturmfeldes. ' Dazu kommt noch, dass in den meisten Fällen die 
Sturmwirbel die Gebiete höheren Druckes auf der rechten (in der südlichen Halb- 
kugel auf der linken) Seite liegen lassen, auf dieser Seite also die stärksten Gra- 
dienten zu Stande kommen müssen. Dass dies bei den Cyklonen des Südindischen 
Ozeans in bemerkenswerter Weise der Fall ist, hat besonders Abercromby her- 
vorgehoben. ^) 

Auch die westindischen Cyklonen haben das Gebiet höheren Luftdruckes 
(des NE-Passates) zu ihrer Rechten.^) 

Bei den Cyklonen der Bai von Bengalen kommen beide Umstände wegen 
der geringen Geschwindigkeit des Fortschreitens und wegen des gleichmässig ver- 
teilten Druckes normal nicht zur Geltung; die gefährliche Hälfte spielt bei ihnen 
eine geringere Rolle. ^) Doch existieren auf dieser Seite in allen Fällen die un- 
günstigsten Windrichtungen in Bezug auf Vermeidung des Zentrums des Wirbelsturmes. 

3. Form der Isobaren (des Sturmfeldes) und Grösse der Gradienten. Das 
Gebiet der stärksten Winde des inneren Sturmfeldes wird im allgemeinen durch das 
Gebiet niedrigsten Luftdruckes und dieses durch die Isobaren abgegrenzt. In einem 
• normalen Luftwirbel würden dieselben kreisförmig sein, und das hat man auch früher 
einfach vorausgesetzt. Die Regeln, nach denen die Lage des Zentrums bestimmt 
wird, sind auch nur unter dieser Voraussetzung im allgemeinen richtig. Aber 
auch die tropischen Cyklonen sind keine symmetrischen Wirbel (obgleich ein Tem- 
peraturunterschied in den verschiedenen Quadranten nahezu fehlt). Die Isobaren 
sind fast stets Ellipsen und das Zentrum liegt bald in Front, bald nach rückwärts^) 
(im Sinne des Fortschreitens). 

Abercromby hat das Verhältnis der grösseren Achse zu der kleineren in 
solchen elliptischen Cyklonen zu bestimmen gesucht.^) Im Mittel erhält man aus 
seinen Messungen für die Cyklonen des Südindischen Ozeans 147, für die west- 

1) Ab ercrom'by, Oa Meldrums Bules for Handling- Sbips in tlie Hnrricanea of tlie Southern Indian. 
Ocean with Eesearches on the Nature of Hurricanes Generally. Journ. Scottish Met. Soc. Ser. III. Nr. VI. — 
„loh glaube nicht, dass man schon bemerkt hat, dass der , gefährliche Halbkreis* seinen schlechten Euf Avohl 
hauptsächlich dadurch er-worben haben mag, dass das Wetter hier gewöhnlich viel schlechter ist als auf der 
anderen Seite, weil in demselben der höchste Druck und der stärkste Wind zu finden ist. Analog verhält es 
sich ja auch bei den europäischen Stürmen, die ostwärts gehen und den höchsten Druck auf ihrer rechten süd- 
lichen Seite haben. Das Gebiet verstärkten Passates mit seinen Gefahren und Schwierigkeiten liegt stets auf der 
rechten Seite im Sinne der Fortbewegung dos Sturmfeldos auf der nördlichen und auf der linken Seite in der 
südlichen Hemisphäre.** S. 21. 

2) In höheren Breiten aber nach der Umbiegung zuweilen auf der linken Seite, wenn ein Barüiiieter- 
maximum über dem amerikanischen Kontinent liegt oder im Anzuge ist. Dann hat diese Seite dies tärksten Winde. 

3) Als der gofährlichste Quadrant wird bei denselben der vorrückendo Quadrant bezeichnet, also zumeist 
der westliche und nordwestliche. (Eliot.) 

Nur in 14 Fällen von 44 lag das Zentrum in der That zentral, am seltensten bei den Teifunen. 

5) Abercromby, 1. c. S. 14 u. 15. 
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indisclien Cyldonen 1 38, für jene der Bai von Bengalen 1-55, für die Teifune der 
Chinasee 145, also lund nahe IV 2 als Verhältnis der beiden Achsen Zuweilen 
ist die längere Achse zwei-, ja selbst dieimal grosser als die kuizeie 

Die Lage dei längeren Achse richtet sich meist nach der Eichtnng des Fort- 
schreitens, kann aber auch irgend einen Winkel mit deiselben bilden Daiaus 
eigiebt sich die Schwierigkeit, ja teilweise Unmöglichkeit, aus der Wmdiichtung auf 
die Lage des Sturmzentrums zu schliesscn 

Die Gradienten dei tiopischen Cyldonen sind im allgemeinen viel steiler 
als die unserer Sturme. Dies ruhit nicht davon her, dass die Barometermmima 
im Zentium des Sturmes um so viel giosser (d i tiefer) waren, als bei unseren 
grossen Sturmen, sondern ist nur eine Folge der viel klemeien Durchmesser dei Ge- 
biete, auf welche sich die Luftdruckerniedrigung erstieckt 

Als Beispiel für die Zunahme der Gradienten mit der Annahciung an das 
Zentrum mögen die von P Vnles für die Cuba-Cyklonen ermittelten Zahlen 
hier stehen 

EntfcrnuiTifr vom ZentiuTn ^ Seemeilen 

nntiernung vom Zentium 335__220 220-110 110-0 km 

Gradient 1 5 6 5 14 9 mm 

Im Mittel von 22 Cyldonen bei den Philippinen war dei Luftdiuck um oder 

nahe dem Zentrum 735 mm (der maximale Gradient war dabei 14 3 mm) Acht 

grosse Cyldonen der Bai von Bengalen^) hatten im Mittel als niedrigsten Barometei- 

stand 713 7, dicizehn Mauritius-Orkane 729*5, drei westindische Oikane (1875 und 

1876) hatten in der zentralen Kalme rund 730 mm (Viiles) 

Die mittleie d.iefe der grossen baiometrischen Minima des Winterhalbjahres 

im Noidwesten von Europa und im Koidatlan tischen Ozean ist nicht meikhcli ge- 

linger, aber das Depressionsgebiet erstieckt sich bei unseien Stuimen auf Gebiete 

von ebenso vielen tausend Kilometer Duiclimesser als bei den tiopischen üikanen 

auf hunderte von Kilometern Auch die absolut tiefsten Baiomcterstande in den 

letzteren kommen jenen in unseien Breiten gleich (s S 205) oder ubeitieffen sie 

nur wenig 

Einige der tiefsten Barometerstände in Oyklonon sind Das tiefste Minimum 
bei den Philippinen war 704 mm (29 /30 Septcmbei 1893, nach Algue), auf 
Mauritius am 29 Apiil 1892 710 2 mm, Eal&epomt-0> klone am 22 Sep- 

tember 1885 ( 6 ^/ 2 ^ am) 689 2 mm, das tiefste veibuigte Barometeiminimum Am 
6 Apiil 1850 wurde bei einem furchtbaien Oikane im Hafen von Apia 687 mm 
abgelcsen, doch ist die Konektion des Barometeis nicht bekannt Bei dem grossen 
Eidsclü-Orkan, 2 bis 4 Maiz 1886, wurde auf Yima 700 mm beobachtet (Gradient 
gemessen 24 mm, berechnet 29 mm, Knipping), hei dem Teifun vom 27. Sep- 
tember 1880 in der Cbmasee wurde an Bold eines Schiffes 687 mm abgelesen, 
ein Stand, der aber nicht veibuigt werden kann ■^) Kach diesen und anderen Be- 
obachtungen können demnach in dem Zentrum eines tropischen Wirbelsturmes im 
Meeresniveau Bai ometei stände von 700 bis vielleicht 685 mm Vorkommen 


1) Bei den Cykloiien des Sudmdisckon Ozeans scliemt dies bosondera sckwieu^ zu som Von dei CyWon© 
^om 11 bis 13 Februar sagt Abercromby, dass sie bloss ein Wirbel (a whirl or eddy) im (verstärkten) Sud- 
ostpasaat var, oline dass man piazis sagen konnte, vo die Cyklone begonnen hätte 

Cyldonen von Caleutta 1842 und 1804, Batkergunge, Midnapore, Falsepomt, Akyab, Madras 1836 und 
1877 Mminium m Zentrum der Caleutta- Cyklone 7310, Midnapore-Cyklone 732 1 und 731 9, über Land alle 
drei Jballe 


■VT T ^ Bedleis Benclit über diese bemerkenswerte Cyklone in den Ind Met, Momoirs Yol TV 

Nr 2 Caleutta 1887, und Met Z 1888 S 137 und 180 

L Froc, Typhoon highways in tho Fai East Zikawei 1896 
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Da der Luftdruck ausserhalb des Wirbels in einer Entfernung von wenigen 
hundert Kilometer 750 — 760 mm beträgt, so fällt das Barometer ausserordentlich 
rasch bei der Annäherung des Wirheltrichters. Ein Beispiel dafür gieht der Orkan 
vom 29. April 1892, dessen Zentrum über St. Louis, Mauritius, hinwegging. 

Dieses ausserordentlich rasche Fallen des Barometers ist auf die innere Sturm- 
area, auf den Durchmesser des eigentlichen Luftwirbels, beschränkt und erstreckt 
sich nicht so weit nach aussen, wie bei unseren Stürmen. Yon den Cjklonen der 
Bai von Bengalen sagt Eliot*^), dass der Fall des Barometers in der äusseren 
Sturmarea gering ist, erst in der inneren schon gefährlichen Area ist der Baro- 
ineterfall gross, das Barometer bietet daher kein einigermassen* sicheres Anzeichen 
des nabenden Orkanes. Die Abnahme des Luftdruckes geht den stür- 
mischen Winden nicht voraus sie begleitet dieselben, ist also ersicht- 
lich eine Folge derselben. 

Die Erklärung dafür liegt, wie aus der Theorie (s. später) hervorgeht, darin, 
dass in den tropischen Cyklonen der Barometersturz fast nur eine Wirkung der 
gewöhnlichen Fliehkraft im Innern des Wirbels ist, bei unseren Stürmen aber zu- 
meist durch die ablenkende Wirkung der Erdrotation erfolgt, welche allgemein in 
dem ganzen grossen Windgebiet wirksam ist, während die gewöhnliche Fliehkraft 
infolge des grossen Krümmungsradius der Windbahnen hier fast keine Eolle spielt. 

Als Beispiel für die Winde und Gradienten in der Umgebung eines tropischen 
Wirbelsturmes mag die Cyklone vom 25. Mai bis 2. Juni 1881 im Arabischen Meere 
dienen, welche von Fred. Chambers eine sorgfältige Untersuchung erfahren hat.^) 


Cyklone vom Mai 1881. Arabisches Meer, 


Oktant der Cyklone 

N 

NE 

E 

SE 

s 

sw 

w 

NW 

Mittel 

Gradient 240 km v. Zentr. 

1-9 

24 

44 

4-7 

4*8 

2.0 

14 

3.3 

3.1 

Windstärke Beaufort 

6-5 


8-3 

9*8 

10-2 

6-8 

63 

8.3 

— 

Ablenkungswinkel beob. 

61 

92 

74 

79 

49 

37 

36 

38 


rein cy klonisch, berechnet 

81 

82 

75 

65 

54 

47 i 

48 

64 

1 64V2 


Distanz vom Zentrum 

0-80 

80-160 

160-240 

240—320 

3 — 500 km 

Gradient 

16*3 

7.9 

3.7 

2.3 

2-0 mm 

Ablenkungswinkel 

77 

51 

53 

61 

62° 

Windstärke 

101 

9.7 

8.5 

6-8 

7*5 Beaufort 


Maximaler Gradient in 56 km Ahstand vom Zentrum 38.1 mm, Windstärke 12 Beaufort, mittlere 
Duftdruckahweichung im Zentrum — 29 mm. Mittlere Geschwindigkeit des Fortschreitens 8.7 km pro 
Stunde, Richtung W- und NW, Durchmesser der Isobare 749 mm 480 km (am 27. Mai bei der Bildung nur 
145 km). Die berechneten Ablenkungswinkel sind erhalten worden, indem von den beobachteten Wind- 
komponenten die entsprechenden Komponenten des SW-Monsuns (S 21° W mit 6.8 m Geschwindigkeit) 
abgezogen worden sind. 


Eine Beschreibung dieses verheerenden Orkans findet man in Met. Z. XXVII. 1892. S. 251. 
Barometerstände im Meeresniveau. Ohservatorium St. Louis, 29. April 1893. 


Zeit 

Gh am 

9 h 

Mittg. 

1 

2 

3 

4 

5 

9h 

Barometer 

753.4 

751,2 

738.3 

724.3 

710.9 

712.0 

724.4 

738.1 

754.8 mm 

Wind 

NE 

NE 

NE 

NE 

N 

WNW 

WSW 

SW 

.. SW 

Windstärke 

8.5 

15.7 

30.4 

43.2 

25.0 

30.5 

50.0 

36.6 

11.6 m pro Sek. 


Von Mittag bis 2h fiel der Luftdruck um 27.4 mm, und stieg von 3h bis 5h wieder um 26.1 mm, und in 
■6 Stunden von 3h bis 9 h um 42.8 mm, also stündlich um mehr als 7 mm. Die grösste Windstärke während 
etwa 5 Minuten war über 54 m pro Sekunde. 

2) Eliot, Hand Book of Cyclonic Storms. Calcutta 1890. 

3) Ered. Chambers, Indian Met. Memoirs. Vol IV. Nr. 8. 
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4. Dei WolkenscLild der tropischen Cyklonen und die Nieder- 
schlage. Das innere Gebiet der tropischen Wirhelstiirme ist der Sitz sehr inten- 
siver Kondensationsphanomene des Wasserdampfgehaltes der Luft Uber dem mittleie» 
Teile des Sturmgebietes lagein schwere dunkle Wolkenmassen von Sti ato-Cumuliis- 
charaktei, Wolkenfetzen (Fiacto-Cnmulus, send) fliegen vor den stürmischen Winden 
her Der Eegen fallt im inneren Teile des Wirbels in Strömen, die Wirbelstuime 
verursachen deshalb über Land, auf Inseln, oft verdei bliche Überschwemmungen. 
Ungeheuere Eegenmengen fallen bei manchen Cyklonen, 25— 40 cm scheinen nicht 
selten vorzukommen Gewitter sind tiotzdem bemerkeiisweitcr Weise selten iin 
Innern deiselben, nicht so auf deren Aussenseite Doch scheinen da erhebliche 
Unterschiede zu bestehen in den verschiedenen Cyklonengebieten Bei den west- 
indischen Wirbelstiirmen sind Gewitter auf der Vorderseite deiselben ausserst selten. 
Lasst sich dei Donner hören, so betrachtet man dies als ein sicheres Zeichen des 
Aufhorens des Orkans, des Herannahens des hinteren Randes des Sturmfeldes. 
Die grossen Orkane der Übergangsperiode der Monsune im Meerbusen von Bengalen^ 
die zur Zeit ruhigen und heiteren Wetters eintreten, veriaten auf weite Entfer- 
nungen hin ihre Lage bei Nacht duich häufige elcktiische Entladungen. Die 
Blitze und deren Reflex an den Wolken sind unter gewöhnlichen Umstanden auf 
80— 160 km, in günstigen Fallen sogar auf 5— 600 km Entfernung zu sehen. 
Wiedeiholt sich die Eischeinung 2—3 Nachte hindurch, so ist das ein sicheics 
Anzeichen, dass in dicsei Himmelsgegend ein Wirbelstuini wütet Oft ist sie über- 
haupt das erste Anzeichen der Bildung und des Ilei an Ziehens einoi Cyklone 
(Eliot) Die Wolkenbank und die Blitze können zuweilen 48 — 72 Stunden vor der 
Ausbildung einer Oyklone beobachtet werden 

Blanford bemeikt Wahrend dei Bildung der Cyklonen weiden Blitze ge- 
wöhnlich beobachtet, aber wahrend ihres Foitschieitens ubei das Land sind Ge- 
witter eher Ausnahme als Regel Zuweilen scheint eine Ait Glimmlicht oder 
Elmsfeuei aufzutieten, so dass berichtet wird, man habe die Hauser ringsherum 
biennen gesehen 


öchific sollen untei günstigen Umstanden die Wolkeiibaiik einer Cyklone auf 
600—800 km Entfernung vom Sturmzentrum am Horizont auftauchen sehen. 
Weiter als die unteien schweren Wolken, „die Bane des Oikans‘-, erstrecken sich 
die Cirro-Stratus- und Cirrnswolken vom Zentium weg Die Richtung des Zuo'es 
derselben und namentlich die oben radial vom Sturmzentiiiin ausschiosseiiden 
Cirrusfasern geben eine viel sicherere Anzeige, in welcher Richtung das Sturmzentrum 
sich befindet, als die untere Windrichtung, worauf von Vifies und Algud be- 
sonderes hingewiesen wird Die Wolkenbeobachtungen ergeben folgendes System 
der Luftstiomungen um das Wirbelzentrum Die unteien Luftströmungen und die 
üefen Wolken konvergieren gegen das Zentrum, in den mittleren Hohen ist die 
Bewegung kreisförmig, tangential zum Zentrum, m grosseren Hohen divergiert der 
Wolkenzug, und in den grössten Hohen, in dei Cirnisiegion, ist die Bewegung 
radid vom Zentrum weg gerichtet, so dass der Konvergenzpuiikt der Cirrusstreifen 
die Richtung des Sturmzentrums bezeichnet. Ist z B (auf der nördlichen Hemi- 
sphaie) das Zentrum der Cyklone im Süden, so ist der Wind ENE, die unteren 
Wolken kommen aus E, der Alto-Cumulus aus ESE, der dichte Cirro-Stratus aus 
SE, die Omo-Cumuh aus SSE und die zarten Cirrusstreifen aus S Die Konvergenz 
der Unterwmde ist nacli den Beobachtungen auf den Philippinen entfernt vom 
/•entriim grosser Der Eegen kommt von der anssersten linken Seite der Barre“ 
mit nach rechts ausschiessendem Wind Dem Innern zu schiesst der Wind ”in den 
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Böen immer mehr nach rechts aus, die Konvergenz wird immer kleiner und endlich 
ganz aufgehoben. 

Cirrus zeigt sich auf allen Seiten einer tropischen Cyklone, während er in 
höheren Breiten bloss auf deren Vorderseite beschränkt bleibt, und die Anordnung 
der Streifen ist mehr radial. Der allgemeine Charakter der Wolken rings um das 
Zentrum einer Cyklone ist nahezu ein gleichförmiger, also auch anders wie bei 
unseren Stürmen, aber die Wolken auf der Eückseite scheinen doch stets etwas 
schwerer zu sein, als die auf der Vorderseite. Zumeist erstreckt sich die Regen- 
zone der Cyklone auf der Vorderseite weiter vom Zentrum weg als auf der Rück- 
seite.^) Die Cyklonenregen haben einen von Gewitterregen und anderen Regen ver- 
schiedenen Charakter, der in den Tropenorkanen am meisten hervortritt. 

Chambers führt an, dass im Innern der Cyklonen des Arabischen Meeres 
auch schon Hagelfall auf Schiffen beobachtet worden ist. Dies zeigt, dass lokal 
die im Wirbel aufsteigenden Luftmassen sehr grosse Höhen erreichen können. 

Als mittlerer Durchmesser der Wolken und Regenscheibe der Cyklone ■wurde 
von Viües im Durchschnitt von 3 w^estindischen Cyklonen gefunden: 


Wostindisclie 

Cyklonen 

Vorderseite | 

j Bück Seite 

Niedriger | 1 Nimbus und ! 

Luftdruck ' It- •: . 

l.f‘“)^u®,!^?;l_icirrusscliirm 

Niedriger 

Luftdruck 

Seemeilen 

Kilometer 

580 

1070 

360 

660 

260 P 

480 11 

230 

420 

o o 

L-- 

(680) 

1 1160 


Das Gebiet der heftigen Sturmwinde hatte bei Havanah einen Halbmesser von 
170 Meilen oder 310 km. 

Für die Orkane der Philippinen wird als mittlere Längsachse der Wolkenzone 
700 Seemeilen == 1300 km angegeben, was obigem Ergebnis nahekommt. 

Das innere Sturmfeld einer intensiven Cyklone in der Bai von Bengalen ist 
wahrscheinlich nie kleiner als 150 — 180 km (Radius) und nie grösser als 750 — 900 km 
am häufigsten hat dasselbe einen Halbmesser von ca. 250 km. — Den Durchmesser 
eines Teifuns bis dahin, wo schönes Wetter beginnt, giebt Doberck zu 2000 See- 
meilen (3700km) an, das eigentliche Sturmfeld hat mindestens 1000 Seemeilen 
Durchmesser (1850 km) (die Höhe des Sturmkörpers nimmt Doberck zu 4 See- 
meilen oder 7 -4 km an), 

5. Sturm wellen. Viel grössere Verheerungen noch als die Überschwem- 
mungen infolge der heftigen Regengüsse, welche die Cyklonen häufig begleiten, be- 
wirkt die Sturmwelle an flachen Küsten, über die ein heftiger Wirbelsturm hin- 
weggeht. Dies ist namentlich dann der Pall, wenn die Sturm welle, das vom Orkane 
aufgestaute Wassei', mit einer stärkeren Flutwelle zusammentrifft. 

Bei dem Orkan vom 7. Oktober 1737 soll die Sturmwelle im Hfihe von 12 m er- 

reiclit haben und 300 000 Menschen hinweggeschwemmt haben. Bei der vom 5.|Oktober 

1864 überflutete die Sturmwelle die beiden flachen Ufer an der Mündung des iiugli und verursachte 
einen Verlust von mehr als 48000 Menschenleben und weit über 100000 Stück Vieh. Die grössten 
Verheerungen aber in neuerer Zeit richtete der Orkan von Backergunge in der Nacht vom 31. Oktober 
auf den 1. November 1876 an, in den flachen Beisländereien an der Mündung des Megna. Die 
Sturmwelle, durch eine Flutwelle unterstützt, erreichte 3 — 14 m Höhe und schwemmte mehr als 100000 
Menschen fort, weitere 100000 gingen nachher noch durch Hunger und Cholera zu Grunde.'-^) Das 
neueste Beispiel liefert die Cyklone vom 8. September 1900, deren Sturmflut Galveston in Texas 
völlig zerstörte. 

1) Auf den. I-^hilippinen -wird aber das Gegenteil beobachtet. 

2) Eine Boscbreibung der Backergunge-Cylclone s. Zeitsebrift f. Met. B. XII. 1877. S. 81 — 87. Elliott, 
Keport on tbe Vizagapatam and Backergange Cyclonos Oct. 187G. Calcutta 1877. — Galveston-Cyklone s. Annalen 
der Hydrographie. 1901. S. 218, Montbly Weatber Bovie^v. Sopt. 1900, Gavriot, West Indian Hurrieanea. S. 38. 
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6. Anzeichen einer Cyklone Überall gehen den Cyklonen ungewolui- 
hche Parhungeii des Himmels bei Sonnenaufgang und Sonnenunteigang voraus 
Das wird sowohl vonViiles, als auch von Eliot und Algud liervorgehoben Diese 
Eischeiuungen gehen dem Fallen des Baionieteis noch voiaus Die Dammeruno- ist 
verkngeit, doi Himmel nimmt eine eigentümliche ziegel- oder kupferioto Farbe au 
die sonst ganz ungewöhnlich ist Das Fiimanient ubcizicht sich mit einem dünnen 
cinosen Schlcici , in dem sich Hofe (giosse Hinge) bilden Dieser Ciiiusschleiei 
wird dann immer dichtei Fcuclitschwule diuckende Luft tiitt ein Der Wolken- 
sohild des Oikans steigt endlich wie eine feine Küste am Meereshoiizont auf und 
bleibt auch wenn die Wolken schon das Zenit eiieiclit haben, in dei Kichtung 
gegen das Zcntium hin am dichtesten Beim Vorubergang einer Cyklone lasst ei 
sicli tagelang am Hoiizont verfolgen 

Ausser den Eischeinungen am Wolkenhimmel ist auch eine oft eintrotende 
Diinung ein chaiakteiistisches Anzeichen eines nahenden Wirbelsturmes Die 
Dunung entsteht hauptsächlich an der Voideiseite der Oyklone und eilt derselben 
oft mehrere Tage voraus, auf 360— 1600 km Entfernung 

In Westmdien und zuweilen auch in der Bai von Bengalen geht dem Fallen 
des Barometers ein Steigen voraus, welches in Havanah nach P Vifies auch als 
Anzeichen einer Cyklone verwertet werden kann Für Ostasien und die Philippinen 
wurde aber diese Erscheinung mehifacb geleugnet 


II. Lokales Auftreten der tropischen Wirbclstürme. 

A. Zugstrassen derselben Die eigentlichen ti opischeu Wirhelstuime, die 
Oyicloncn, sind in ihrem Auftreten auf ganz bestimmte Mecresgegenden beschrankt 
und kommen auch da nicht häufig voi Es ist hioi nui von den fortschreitenden 
grossen Luftwirbeln die Hede, nicht von den mein lokalen Gewittersturmen odei 
„ioinados Solche grosse, vciheercnde Cyklonen kommen auch m den von den- 
selben bosiiclilen Gegenden dnrebaus nicht in jedem Jalne voi, in manchen Jahren 
d^egen deien melireie Dass Sturme überhaupt selten m den Tiopen Vorkommen 
wird am besten bewiesen durch die sein geringen unregelmassigen Barometerschwan- 
Jsungen daselbst Km bei dem Vorubergang eines Wirbelstuimes sinkt das Baro- 
meter betrachrtich, in der N<ihe des Zentrums aber m ganz ausserordcnthchei Weise 
e tie eren Barometcimimnia sind mit dem Voriibergang von Cyklonen verknüpft 
ln öjahngen Barometemufzeichnmigen von 3 Stationen um die Bai von Bengalen 
erum zwischen 6 und 22*' nordl. Br kamen von Mai bis November 118 Falle 
vor, dass das Barometer mneihalb 24 Stunden um 3 8 mm (0 15") gefallen ist da- 
von kamen 78 auf voruberzieliende Cyklonen Ein Fall von 3 8— 5 mm kam 14mal 
vor, davon 11 mal bei Cyklonen, ein Fall von mehr als 5 mm pro Tag kam nm 
bei Cyklonen vor x 0 

_ In jenen Tropengegenden, und diese nehmen weitaus den grössten Raum 
zwischen den Wendekreisen ein, wo keine grossen Cyklonen Vorkommen, fehlen 

boträohtheies Stoiffen des Ba.o- 

moters pn hiont des bturmes) voraus Nature Vol U pag 61 May 1901 
2) Mittlere jäKrliclie Häufigkeit einer Barometeränderung pio Tag um 

2 5-5 5—7 6 7 6—10 2 10 2-12 7 mm 

Fallen 10 3 07 00 00 

Steigen 12 4 09 02 01 

«T Lliot, Hand Book of Cyclonic Storms Calputta 1890 
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aucli erhebliche, die tägliche Schwankung wesentlich übersteigende unregelmässige 
Barometerschwankungen gänzlich. 

Die Seltenheit der Stürme zwischen den Wendekreisen und deren rasche Zu- 
nahme derselben in den mittleren Breiten ersieht man aus folgenden von Maury 
gesammelten Daten 

Häufigkeit der Stürme auf je 1000 Beobachtungen. 

Breite 0—5 5—10 10—15 15—20 20—25 25—30 30—35 35—40 40—45 45—50 50—55 55—60 

Häufigkeit O.G 1 8 11 19 32 77 131 105 140 160 265 

In der eigentlichen Äquatorialregion zwischen 8 — 10^ Nord und Süd vom 
Äquator kommen Wirbelstürme kaum vor. Der Grund ist einleuchtend, die Ab- 
lenkungskraft der Erdrotation ist hier noch zu klein. 

Ausserhalb dieser Breiten sind die tropischen Meeresteile, in welchen die Cy- 
klonen regelmässig, wenn auch zuweilen erst in mehrjährigen Intervallen auftreten, 
folgende : 

1. Das Antillenmeer und die Gegenden westlich und nördlich davon, also der 
Golf von Mexiko und die Süd- und Oststaaten der Union. Diese Orkane sind be- 
kannt unter dem Namen der Westindia Hurricanes. 

2. Die Bai von Bengalen und das Arabische Meer, über letzterem sind Orkane 
seltener als über der Bai und an deren Küsten. 

3. Die ostasiatischen Meere in der Umgebung der Philippinen, der Chinasee 
und Japansee. Die hier auftretenden Cyklonen werden meist Teifune genannt. 
Dieselben haben manches in Bezug auf ihre Bahnen und deren weite Erstreckung 
mit den westindischen Cyklonen gemein. 

4. Der Südindische Ozean in der Umgebung von Mauritius. Die hier auf- 
tretenden Orkane werden meist kurz Mauritius- Orkane genannt. 

5. Die Gegend der Hebriden und der Samoainseln. 

Ausserhalb dieser Meeresgegenden sind, mit wenigen Ausnahmen (z. B. West- 
küste von Zentralamerika), die Orkane selten oder fehlen ganz. 

Die grossen tropischen Wirbelstürme sind in ihrem Auftreten fast ganz auf 
die Ozeane beschränkt, sie ziehen wohl über Inseln hinweg, lösen sich aber meist 
beim Betreten eines Festlandes rasch auf. Niedrige Bergzüge schon hemmen ihren 
Lauf völlig, indem sie den Wirbel zerstören.^) Darin besteht ein charakteristischer 
Unterschied gegen die fortschreitenden Barometerminima der höheren Breiten, welche 
hohe und breite Gebirgsketten von West nach Ost überschreiten (Felsengebirge, 
norwegische Gebirge). Von Ostasien sagt Doberck: Teifune von einer Heftigkeit, 
dass sie Personen auf dem Lande gefährlich werden könnten, sind in China beP 


Es kommen aueli diese meist auf grosse, „regionale* \ Zunahmen und Abnahmen des Luftdruckes, 
deren Ursachen nicht näher bekannt sind. 

2) Man sehe auch bei Dunwoody, Chart 52. Storm freq.ueney over the Northern Hemisphere 1878 — 1887. 

Über die Bildung einer Cyklone am Äqiuator s. Dallas, Met. Z. 1897. S. C. 

q Man sehe darüber den Atlas des Atlantischen, ludisehon und Grossen Ozeans der Deutschen Seewarte 
und die Windkarten der britischen Admiralität. 

q Die Cyklonen der Eegenzeit in Oberindien machen scheinbar eine Ausnahme. Dieselben unterscheiden 
sich aber auch in anderen Stücken von den echten tropischen Cyklonen, mit welchen sie allerdings das westliche 
Fortschreiten gemein haben. Sonst sind sie in Bezug auf Intensität und, wie es scheint, vertikale Erstreckung 
den Stürmen der gemässigten Zonen ähnlich. Die mittlere Barometerdepression bei dem Monsunsturm vom. 
26. Juni bis 4. Juli 1883 z. B. war nur 7 mm, die Stärke der W- und SW-Wiade im. südliclien und südöstlichen 
Quadranten war sehr gross gegenüber den nördlichen Winden auf nur 30 — 50 km vom Zentrum, während die W- 
und SW-Winde noch bis auf 500,km vom Zentrum heftig waren. 
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nahe nnbehannt. Ganz anders wie auf der See Etwa einmal in 20 Jahren 
kommt an irgend einem Kustenorte ein Teifun vor. 

Bahn der Wiihelsturme. Die Bahnen, welche die tropischen Wirhel- 
surme ein schlagen, sind sehr merkwürdig Innerhalb der Tropenzone wandern 
die Cjklonen nach West und suchen zugleich höhere Breiten auf (Polartendenz der 
Cyklonen), ziehen also auf der nördlichen Halbkugel nach WNW etwa, auf der 
südlichen nach WSW (iimd) Uberschi eiten sie die Wendekreise erheblich, so Megen 
sie nach Osten um uud verfolgen nun eine mit den mittleren Bahnen der Stuime 
der aussei tropischen Breiten übereinstimmende Richtung. Die langlebigen tropischen 
Cyklonen beschi eiben derart in ihrem Portschreiten Pai abein, deren Scheitel nach 
Westen gekehrt ist und in der Nahe der Wendekreise hegt 

B. Die wichtigsten Orkangebiete der Tropen. 1. Die westindischen 
Orkane Loomis hat mehrfach die mittlere Richtung der Bahn derselben und 
die Breite, in welcher dieselbe von WNW nach NE umbiegt, zu bestimmen gesucht 

Eine erste Tabelle von 40 westindischen Cyklonen ergab als mittlere Richtung 
in den Tiopen W24^N, unter 29 nordl. Br wird die Balm lein nördlich 
(Umbiegung), von da gegen den 40 Breitegrad hinauf war die mittleie Richtung 
N380E 

Eine zweite Tabelle neueier Falle eigab als mittlere Geschwindigkeit in der 
nach WNW gerichteten Stiecke aer Bahn 19km, in dei nach NE gelichteten 
Strecke ausserhalb dei Tiopen 43 km. Diese Zunahme der Geschwindigkeit des 
Portschreitens der Cyklonen nach dem Austritt aus den Tropen ist Regel 

Nach P B Yiües, dem man wuchtige Untersuchungen ubei die west- 
indischen Cyklonen vei dankt, ist die Bieite, in welchei die Umbiegung der Bahn 
eifolgt, von der Jahreszeit abhängig, sie ist am giossten im Spätsommer, voilior 
und nachher kleiner Die Mittel sind August 29 — 33^ noidl Bi , Juli und 
September 27 — 29^ noidl Br, Ende Juni und Anfang Oktober 23 — Mitte 
Juni und Oktober 20 — 23^ und Anfang Juni und Oktober 16 — 20® noidl Br. 
Der Orkan vom 22 Oktober 1865 bog schon zwischen 16 und 18^ nordl Br um 
und Yiües meint, cs konnten im Pruhhng und Spätherbst manche Orkane schon 
unter 15^ umhiegen 

Es scheint ahci, dass die geographische Breite, m welchei die Bahn der Cy- 
klonen umhiegt, doch viel veianderlichcr ist, als Yiües angenommen hat 

Eine diesem Buche heigegebene Karte zeigt die Bahnen der üopischen Oikaue 
im westlichen Teile des Atlantischen Ozeans wählend dei lOjahiigen Periode 
1890 — 1899, 

Die kleinen in die Balincn eingesetzten Kreise bezeichnen den Ort des Stuimzentumis in den 
aufeinan dei folgenden Tagen zu Mittag, Grecnwicli-Zeit, das Inteivall zwischen je 2 derselben ent- 
spricht also dem. innerhalb 24 Stunden zuiuckgelegten Weg Die Balm des Orkans vom 3 bis 25 
August 1839 Usst sich zuruck vei folgen bis m die Gegend südwestlich von den Azoren, 12 5® noidl Br, 
340westl L, an der Sudgrenze des KE-Passates Sie ging spater untei ca 40^ quer duicli den 
Atlantischen Ozean uhei die Azoren (3 Septembei) dann hinauf bis nahe bei Biest, zog hieraut nach 
SE quer durch Frankreich ms Mittelländische Meer und erreichte Corsika am 9 September-^) 

Die folgende kleine Tabelle zeigt, dass die Bieite, m welchei die Umbiegung der Bahnen von 


U P Benito Vines, S. J Invesiigaiiones relativas a la Circulauon y tiansiaoion ciclomea en las Hura- 
canes de las Aiitillaa Hahana 1895 Auszug von K o p p e n s Deutsche Met Z. B I 1881 S 348 — Derselbe 
Investigation of the Cyclonic Circulation and the Translatory mouveinent of West India Hnrricanos U S Weathei 
BTirean Bulletin Nr. 168 Washington 1898 — Während der Korreltiir noch erhalten Garriott, West Indian 
Hnrricanes Washington 1900 Zusammenfas sende grossere Arbeit 
2) Pilot Chart ot the Noith Atl Ocean Nov 1899 



Bahnen der Orkane im Nordatlantischen Ozean in den 10 Jahren 1890 — 18 
Nach Pilot Chart of the North Atlantic Ocean, NoTbr. 1899. US. Hydrographie. 
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West nacTi Ost erfolgt, nicht die vorausgesetzte Abhängigkeit von der Jahreszeit hat, im September 
sind die Grenzen 20 und 33o nördl. Br., im Oktober 20 und 39° nördl. Br. 


Westindische Orkane in den Jahren 1890 — 1899. 


Nr. 

Datum 

Umbiegung erfolgte 

Kr. 

Datum 

Umbiegung erfolgte 



nördl. B.| 

westl. L. 

Datum 

nördl. B. 

westl. L. 

Datum 

23 

3.-25. August 1899 

28.00 

1 80.20 

i 13. 

6 

28.— 7. Oktober 1891 

39.00 

68.10 

5. 

7 

17.— 22. „ 1892 

28.5 

1 67.5 

i 19. 

12 

5.— 10. „ 1894 

27.8 

88.2 

8. 

8 

15.— 22. „ 1893 

29.0 

76.0 

20. 

19 

9.— 14. „ 1896 

29.0 

76.2 

10. 

3 

19.-31. „ 1891 

27,— 1. Septmb.lS90 

36.0 

64.0 

28. 

13 

12.— 18. „ 1894 

23.0 

68.0 

15, 

1 

29.0 

70.2 

29. 

15 

18.— 25. „ 1895 

20.5 

82.8 

20. 

24 

30.~ 7. „ 1899 

20.3 

72.3 

1. 

14 

24.-27. ,, 1894 

26.2 

75.1 

24. 

4 

4.— 9. ,, 1891 

33.5 

72.8 

6. 


Cyklonenbahnen ohne Umbiegung. 


25 

8.— 14. ,, 1899 

28.0 

68.2 

11. 

2 

19.— 25. August 1890 







22 

11.— 20. „ 1898 

30.0 

71.2 

17. 

9 

23.-28. „ 1893 







5 

IG.— 25. ,, 1891 

32.5 

64.6 

21. 

10 

6.-9. Septmb.1894 







17 

19. -25. „ 1890 

20. — 4. Olxtobor 1894 

30.2 

74.8 

22. 

16 

5.— 10. „ 1896 







11 

25.3 

82.2 

25. 

20 

23.-26. Oktober 1897 







18 

26.-29. Soptmb.1896 

25.0 

85.0 

28. 

21 

20.-23. „ 1897’ 

— 

— 

— 


Im Mittel von diesen 19 Bahnen erfolgt das Umbiegen unter 28.5° nördl. Br. und 74° westl. L. 

Im Mittel von 05 Cyklonen 1878—1900 erfolgte die Umbiegung der Bahn unter 25^2® N und 
770 Die Abhandlung von E. B. Garriott: West Indian Hurricanes (Weather Bureau Bull. ilr. 232. 
Washington 1900) enthält diese Cyklonenbahnen in den einzelnen Monaten und die mittleren Bahnen 
im August, September und Oktober. Es kommt aber den letzteren kaum eine reelle Bedeutung zu, 
wie ein Blick auf die Karten zeigt; die Mannigfaltigkeit ist zu gross. 

2. Die Cyklonen der Bai von Bengalen schreiten zumeist nach WNW 
und NW fort, auch rein nördliche Bahnen sind nicht selten, wohl aber die Eich- 
tungen nach NNE und NE, welch letztere fast nur bei den Cyklonen der Über- 
gangsperiode (des Monsum Wechsels) April-Mai und Oktober-November Vorkommen. 

Die mittlere Bahnrichtung ist NW. Zu einer Umbiegung der Bahn aus der 
westlichen in die östliche Eicbtung kommt es seltenA) Von 30 Stürmen biegt 
durchschnittlich nur einer um (die SW-Monsumstürme aber eingerechnet). Die 
Mai-Cyklonen gehen oft rein westlich und erreichen die Küste bei Madras. Eine 
Durchquerung der Halbinsel kommt selten vor. Der Sturm vom 14. bis 24. November 
1886 durchkreuzte die Halbinsel und bog im Arabischen Meere von WNW nach 
NW und N und dann nach NNE um. Die grossen Cyklonen der Übergangs- 
periode lösen sich stets bald auf, sowie sie das Land erreicht haben. Die schwächeren 
Cyklonen der Eegenzeit des SW-Monsuns aber, die am nördlichen Ende der Bai 
entstehen, legen landeinwärts grössere Strecken zurück. 

Die mittlere Geschwindigkeit der indischen Cyklonen ist gering, sie beträgt 
ca. 9^/2 km pro Stunde, ja sie ist anfangs noch kleiner, zuweilen nur 3 — 5 km (Ge- 
schwindigkeit eines Fussgängers), nimmt aber dann beim Fortschreiten zu, und zwar 
auf das doppelte und dreifache. Die Häufigkeit gewisser Geschwindigkeiten ist nach 
Blanford folgende: kleiner als 6km 26 Proz., zwischen 6 und 13 km 5l Proz., 
13 — 19 km 18 Proz., über 19 km 5 Proz. Wenn eine Cyklone umbiegt, nimmt die 
Geschwindigkeit ab und sie kann selbst stationär werden. Die Geschwindigkeit der 
grossen Cyklonen der Übergangsjahreszeiten ist durchschnittlich eine grössere, als 
die der schwächeren Stürme des SW-Monsuns.^) 

Die Cyklonen des Arabischen Meeres entstehen zumeist in der Gegend 
der Lacadiven und Malediven und haben nach Dallas die . Eigentümlichkeit, dass 


3) Dio Midnapore-Cyklone vom 15./16. Oktober 1874 bog erst auf dem Festland xim, bei und nördlich von 
Midnapore nnter 22— 23° nördl. Br. W. G. Willson, Koport on. tbe Mid. and Burdwan Cyclone. Calcutta 1875. 

2) H. Blanford giebt in seinem Bnehe; Cliraatos of India. London 1889. App. II eine Liste der Stürme 
in der Bai von Bengalen, welche den Ort des Ursprunges derselben, die Richtung des Fortscbreitons und die 
mittlere Geschwindigkeit enthält. Ich habe mittelst dieser Tabelle folgende Mittelwerte abgeleitet: 
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sie in der Periode vor dem SW-Monsun beim Umbiegen den Scbeitel dei Paiabel 
nach Ost gekehrt haben Die Cyklonen dei SW- Monsunperiode gehen normal 
nach W und biegen alle nach N oder NB um Hohes Land hindert ihr Bort- 
schreiten, namentlich -wenn die Bahn senkiecht auf die Küste gelichtet ist Die 
Orkane des Mai und Juni losen sich auf, so wie sie die arabische Küste eri eichen, 
die des Oktober und Novembei an der Konkankuste Die mittlere Geschwindig- 
keit dieser Cyklonen ist 12 km (in der ersten Periode 115, in dei zweiten 12 9 km) 
Cyklonen des bengalischen Meeibusens ubeischreiten zuweilen die Halbinsel, dabei 
lost sich abei (nach Dallas) dei untere Peil des Wirbels auf und erst in einiger 
Entfernung von der Westküste ubei dem Aiabischen Meere macht sieh die Cyklone 
wieder voll bemerkbar Beim Ubersehieiten der Halbinsel bringen sie wohl schlechtes 
Wettei, aber keinen Sturm 

Der Westen des Arabischen Meeres ist fiei von Cyklonen, wenngleich der 
SW- oder NE-Monsun oft stürmisch weht 

Den Winkel zwischen Windrichtung und Peilung zum Zentrum (WAG in Big 74, 
S 543) giebt Dallas für N-Wind 115», E 108», S 111», W 117» Westseite 
122», Ostseite 107». Bei den Cyklonen des Arabischen Meeies und der Bai von 
Bengalen (wie auf der Chinasee) sind die W^inde auf der Rückseite am stärksten 
nach Voi ubergang des Zentrums bei steigendem Luftdruck und vermehrten Regen 

3 Die Cyklonen der Philippinen und die Teifune Ostasiens 
Loomis hat auch eine Zusammenstellung von 42 Cyklonen dei Bai von Bengalen 
und in der Chinasee geliefert, nach welcher die mittlere Geschwindigkeit des Bort- 
schreitens derselben im westlichen Teile der Bahn (in den Tropen) 13 km betragt, 
die Umbiegung im Mittel schon unter 20»nordl Bi ei folgt (zwischen 14 und 24» 
nordl Br) und die mittlere Geschwindigkeit im ausserti opisehen Teile der Hflliu 
15— 16 km betragen wurde =“) Die niedrigste Breite des Auftretens war 6», die 
mittlere in 14 Ballen 12» nordl Br 

Die Cyklonen Ostasiens sind seither Gegenstand eingehender Untersuchungen 
geworden, denen zunächst die folgenden mittleren Daten entnommen werden sollen *) 


Monat 

1 Apiil/Mai 1 

Juni 

Juli 

1 August 

1 Septembei | 

Oktober 

j November 


Mittlere Position des XJrspiungs der Cyklone 



Grad nordl Br 

13 6 

20 5 

20 4 

1 20 1 

1 19 0 1 

14 5 

I 10 7 

Grad o&tl Llingo 

87 3 

88 6 

89 2 

1 88 8 

1 89 7 

88 b 

1 88 3 


Mittlere Geschwindigkeit 

Kilometer pio 

Stunde 



Kilometer 

10 0 

7 7 

8 0 

1 9 0 

1 8 2 I 

11 9 

i 10 3 

Anzahl 

10 

13 

20 

1 15 

1 15 1 

20 

1 18 


Alle indisclien Cyli-lonen entstellen ubei der Bai selbst 


Die wichtigste Quelle für Information über die Stüime der Bai von Bengalen ist Hand Book of Cydonic 
Storms in the Bay of Bengal By John Eliot Calcutta 1890 — und Cylone Memoirs P I-IV Calcutta — 
Eliot, SW-Monsoon Storms Indian Met Memoirs Vol II — Einige Monogiaphien Gastrell and II Blan- 
ford, Report on the Calcutta Cyclone 5 Oct 1864 Calcutta 1800 - W G Willson, Midnapoie Cyclone etc 
Oct. 1874 — J Elliott, Vizagapatam and Bakergunge Cyclone Oct 1876 — J Eliot, Madiaa Cyclone. 
May 1877 Eingehende Referate darüber in der österreichischen Zeitschrift f Met 1876 S 100 1877 S 81 
1880 S 305, 1888 S 137 ’ ' 

1) W L Dallas, An Inguiry into the Nature and couise of Storms in the Aiabian Sea Cyclone Memoirs. 
P lY Calcutta 1891 — Über die bemerlensverte Aden-Cyklone, Juni 1885, s Annalen der Hydrograpiiie. 
1887 S 500 und die Publikation des Met Council darüber (Atlas) London 
Loomis, Contnbutions 

3) P JosÜAlgue, J S Baguios o Cielones Pilipinos Manila 1897 — Bergholz, Die Orkane de» 
fernen Ostens Bremen 1900 
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Cy klonen (Teifune) der Cbinasee und der Pliilippinen 1879 — 1894. 


Jahreszeit 

Dezember 
bis März 

April, Mai 
Oktober, Novemb. 

Jnni 

bis September 

Mittlere Eichtmig der Balm vor dem Umbiegen 

NNW 

NNW 

NWzN 

Mittlere Breite des Umbiegens 

15—190 

16—21» 

21—24» 

Richtung nach dem Umbiegen 

NNE 

NNE 

NEzN 

Entstehen ca. unter Breite 

5—120 

6—17» 

8—20» 


Manclie Cyklonen des Frühlings und Sommers gehen direkt nach W in den 
Kontinent hinein. Sie erreichen das Festland in um so höherer Breite, je weiter 
die Jahreszeit fortgeschritten ist. 

Die mittlere Geschwindigkeit der Cyklonen (Baguios), die im Korden von 
Manila vorübergezogen sind, war 18 km pro Stunde, jener, die südlich passierten, 
15-7, jener, die westlich vorübergingen, 13*7, und endlich jener, die im Osten 
vorüb er zogei}, 14-8 km, im Mittel somit 15*6 km, also kleiner als die der west- 
indischen Cyklonen. 


Eig. 75. Fig. 76. 




Isoliareii, Windriclitungeii und Windstärlcen (Pfeil mit 6 Striclien-Beaufort 12) l&i Taifunea in der Cliiaa-See. 
(Aus dem Segelliandbucli für den Grossen Ozean. Deutsche Seewarte.) 


Die Geschwindigkeit erfährt eine starke Zunahme nach dem Uinhiegen (während 
dessen sie eine Weile kleiner wird) in den höheren Breiten. Sie steigt dann zu- 
weilen auf 60 — 90km pro Stunde.^) 

Die kleine Schrift von W. Doberck: The law of storms, in the Eastern Seas. 
Hongkong 1898 giebt in konziser Form Aufschluss über alle Verhältnisse der Stürme 
in der China-See. Einige numerische Werte müssen hier daraus entlehnt werden: 


1) Die Cykloiiö vom 9. Septemher 1897 z. B. hatte unter 20^ hei Nafa 23 hm G-eschwindigkeit. Dann unter 
33° nördl. Br. 48 km, unter 36° 57, unter 38^ 88 km und von 38—420 nördl. Br. 95 km. Bei jener vom 27. Sep- 
tember war sie vor dem Umhiegen 27 km, nach dem UmMegen unter 30« nördl. Br. 53 km und 70 km in SSE von 
Yokohama. 
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Windstciike Entfeinmig \oin Zentrum m Seemeilen und zugolioiige mittlcie WmdsUike 
Beaufort 60 (110 km) 101, 160 (300 km) 71, 250 (4601^111) 6 3 Auf der Voidei Seite rechts sind zu- 
meist die Giadicnten und Winde am sUiksten Die Fig 75 und 76 S 557 geben (nach Doberck') 
ein Beispiel fiii die Foim dei Isobaien und die Wmdstaiken in den veischiedenen Quadianten eines 
ostasiatischen Teifuns Der grosse Pfeil Fig 75 giebt die Dichtung des Fortschi eitens an Besondere 
Beachtung vei dient die unsymmetiische Lage des Zentiuins 

Mittleio Geschwindigkeit des Foitsehi eitens des Stuimscntrums 
Geogis.phiseho Bieite 11 13 15 20 25 30 SO'/s Eitienie 

Lescmvindigkeit Seemeilen 5 6V2 8 9 11 14 17 0 3^ 

„ Kiloinetei 9 12 15 17 20 26 31 Va 11—67 

Zentium*)*“'' Himmelsgegend, gegen welche dei Wind weht, und dei Peilung zum 


Zcntium in 

Sud 

Ost 

W^est 

Noid 

Mittel 

Obci flache (Wind) 

71 

55 

59 

54 

50° 

Unteie Wolken 

92 

86 

74 

82 

83 

fleht als Winkel zwischen dei Dichtung, 

/ixr A rrj k 

aus 

wel chei 

dei Wind weht, und der 


lÄlT'Lfcf ® Zentrum 8, seitUcliloT" 

zÜTnd ElthÄrÄ""'“"" Beziehungen zwischen der Lage des 


Zentrum in S SE E NE N NW W SW 

Wmd am Ohservatoiium E NE N NW WiS SW/S SzE SEzE 

Wolken E NE N NWzW SW SWzS S SE 

w Ablenkungswinkels (genauer wie oben Winkel zwischen Kichtung, 

wohin dci Wind weht, und Eiohtung zum Zeiitiuin) giebt Doberck folgende Zahlen Bieite 10— 20» 

Amfotn?ni/ino^ Stiioli , 20— 30 iiüidl Br 5— G Stiich, ubei 35“ nordl ßi C Stiioli Nahei am 
Äquator als 10° weniger als 4 Stiich 

Häufigkeit dei Teifune 

Siidlich von 20°nüidl Br Hoidlich von 20^ noidl Bi 

Wmtei Fiuhling Sommei Herbst Winter Fmhling Sommci Heihst 

1 7 24 34 1 1 40 27 

Zahlreiche Unteisuchungen uhei die Teifuno der chinesischen und japanischen Gewässer von 
Iinippiiig findet man m den „Annalen der Hydiographie“ und den „Mitteilungen dei Deutschen Ge- 
sellschaft Osta&iens“, ierner in den Publikationen des Observatoriums zu Zikawei von Chevalier 

■X 1 0 C GlC ^ 

4 Die Orkane des siidliclieu Indisclien Ozeans scliroiten zwischen 
10 und 15® sudl. Bieitc nach Westen foit, biegen dann mehr und mehr polwarts 
um, wo ihr Dortschreiten langsamer wird, bis sie jenseits des Wendekieises eine 
östliche Kichtung einschlagen Manche scheinen aber längere Zeit statibnar zu 
bleiben Die Wendung der Bahn erfolgt in höheren Bioiten mit zunehmender 
Sonnenhohe, die südliche Gienze schwankt zwischen 18® im Mai und 34® im 
Januar Mittlere Werte sind folgende^) 

Mittleie Lage des Scheitels der Bahn 


Südlich von 20°nüidl Br 
Fiuhling Sommei 

7 24 


Apiil-Mai, Hovembei-Dezembei 28 Falle 16° sudl Br 73° ostl L 

Januar bis Marz 61 Falle 21 7» sudl Br 63 4,“ ostl L 

5. Die tropischen Orkane der Sudsee zwischen Australien und 
den Panmotu-Inseln biegen im Mittel schon unter 19^2® sudl Breite um und 
gehen dann nach S und SE Das Mittel für Dezember bis Februar ist 18^/» ® 
für Marz 20 ” S. Ein Teil der Oikane schreitet geradlinig fort, namentlich unter 

r,,.!,!,,.!! AblenlmngBwmtel, es ist aber zu beachten, dass in Wiildiebkeit die Sradient- 

obtun? durebans nicht imtuor mit der Eiohtung znm Zentrum zusammenfaUt Siehe oben Fig 75 und 76 

TrieV- ! ° 1891 Mot Soc Mauritius. Cyclono 

iracks lu the South Indian Ooeau compiled from informatiou of Meldrum 1848-1886 Met Council London 

1891 Deutsche Soewaite Sogolhandhuoh für den Indischen Ozean Hambu.g 1892 S 263 etc - Seemann 

und Koppen, Ttopisohe Wirbelsttume m südlichen Indischen Ozean Annalen der Hydrographie Not 1897 
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den Tvestliclien Längen (östlich von 175® W.) verlaufen die Bahnen von 15® südl. 
Breite an gerade nach SE; während die östlichen (vom Meridian von Tongatabu 
an etwa) zumeist nach Westen gerichtete Scheitel haben. 


Fig. 77. 



19./20. Oktober 1882. 

1) Knipping, AreHv der Deutselien Seewarte. XVI. Jahrgang 1891. Nr. 1. Tafel 1. — Kn ipp ing, 
SamoaTOrlcane , Februar und Mürz 1889. Annalen der Hydrographie. 1892. — Derselbe: Stürme des Stillen 
■ Ozeans. Ebenda 1894. 
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Die Geschwindigkeit betiagt im Mittel von 39 Fallen 15 km pro Stunde 
Es zeigt sich meist ein Anwachsen der Geschwindigkeit mit Zunahme der Bieite 
An der australischen Küste wachst die Geschwindigkeit von etwa 6 km im Korden 
bis auf 20 km im Süden, bei Neu Caledonien wechselt sie zwischen 34 und 24 km 

und ei reicht unter 30^ 

78 sudl Breite 30 km 

Speziellei e Be- 
schreibung zweiei tio- 
pischer Wirbelstuime* 

Der Wiibel- 
sturm vom 20 Ok- 
tober 1882 auf den 
Philippinen Als 
Beispiel der Änderun- 
gen dei moteoiologi- 
schen Elemente beim 
Vorubergang des Zen- 
trums eines tiopischen 
Wirbelsturms mag der 
Ol kan vom 20 Ok- 




tober 1882 zu Manila 
dienen, nach den Auf- 
zeichnungen dei regi- 
stri eienden Instru- 



■Wirtelstum zu Manila am 20 üktolior 1882 Winaiicktnnffoa und Isobaron 


mente am Observato- 
rium daselbst Fig 77 
Die Km ve fiir den 
Luftdruck zeigt die für 
tiopischc Orkane clia- 
ralvteiis tische steile 
Ti ichterform Von 8^"^ a 
hiH bei ca IP/^^a 
l^dlt das Baiometer von 
751 mm auf 727*6 und 
steigt wieder auf 75 1*6 
um 3^0-^ ^^* Die Wind- 
stille tiat um 11^H6™ 
ein, sie dauerte bis 


1 2 ii 2 von einzelnen 

Windstossen öfter unterbrochen Dei Himmel heiterte sich ahci nicht völlig auf Das 
Merkwürdigste war das rasche Steigen der Temperatur um 6^ und das Sinken dei 
relativen Feuchtigkeit von nabe 100 Proz auf 43 Proz inncilialb der Kalme, 
als wenn Luft von oben rasch herabgesunken wäre. Der Regen war anfäng- 
lich schwach, von 1 5^ am fielen 47 mm, dann regnete es fast gar nicht bis 

kurz vor Eintritt der Kalme, wo m 15 Minuten 100 mm fielen, nach dci Kalme 
fielen noch 18 mm, in Summa 165 mm 

Fig. 78 zeigt die Form der Isobaren um das Sturmzentium und die Rich- 
tung des Fortschi eitens des Wirbels, der Gradient wai auf dei Rückseite am 




steilsten, im Maximum 22*5 mm. Mg. 79 stellt die Windrichtungen als Stromlinien 
vor nach den Aufzeichnungen in der Umgehung von Manila. 

Westindische Cyklonen, die den Nordatlantischen Ozean kreuzen. 
Das vorstehende Kärtchen (Fig. 80) gieht einige Beispiele für die nicht seltenen 

Hann, Lehfl). d. Meteorologie. 36 
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Palle, in welchen ein tropischer Orkan nach seiner Umbiegung den ganzen nörd- 
lichen Atlantischen Ozean durchkreuzt und noch als Sturm an den nordUchen 

eulopaisclien. Knsten auftritt 

o-iosse^Vc 1873 (der im Nordatlantischen Ozean 

flösse Verheerungen anrichtete, nahe 500 Peisonen tötete, mehr als 1000 Schiffe 

S; 1000 Gebäude an der nmt 

r?oo^ ^‘^antischen Küste Amerikas beschädigte und zerstörte) hat Toynbee zum 
Gegenstand einer sehr wertvollen grossen Untersuchung gemacht^) Der Orkan 
entstand westlich von den Kap Verden unter 15« N 37» W und Kess sich bis au 

SL f verfolgen. Auf unserem Kärtchen ist 

diese Kahn gestrichelt eingetragen und mit I bezeichnet (Fig 80) 

sucht ?'Die*B?hJ'''? b's 4 September 1883 hat Harding unter- 

9 (V A . ^ dieselbe wie die des Orkans vom August 1873 Am 

h anderer Sturmwiibel, der von NW hei 

o® auf einer dort nicht seltenen Zugstrasse. 

• -1 ^ n Portschreiten des Orkanzentrums in den Tropen und das rasche 

in den höheren Breiten über dem Atlantischen Ozean kommt in diesen beiden 
Sturmbahnen sehr deutlich zur Darstellung 

nnei, *®™® langlebigei Wirbel, wie sie 

WmeT Ostkuste Asiens und im nördlichen Stillen Ozean zuweilen vor- 

Westseite des Nordatlantischen 
Ozeans, die zuweilen bis gegen den Polarkreis Vordringen und fast den ranzen 

scheiLngen”) gö’^oren zu den grossartigsten meteorologischen Er- 


Co«.cil Lo.aoal 878 

Qu.it J«urn e'moT'so "“x!" Mefz ' 1887 “s 20 ^ 

.ujzi ":^zv.zzl z:iziz:iiTzz:z rr rrr- ^ ^ 

rr.;r.r-kT~i=~^^ 

- - .... 

Die Gosdiuriudiekeit desselbeu vou Tag zn Tag wai folgende ® »raueiite 

Datum Auguit 28 —39 

Soemoilen pro Tag 478 

Kilometer pro Stuade 37 

Meter pro Sekunde * 30 

der ft “elultrD^^urLT^^^^^^^ % 

Minimum am 1 September sUdostliob von Irland betmg 7m m! ^ 

CynoZZlZZTTrZZZ IZlfZlZZ 

gmn niest sieb ebenfalls bis Tim GegeadZ K r, v s ’ Z"i Atlantischen Ozean Sem Be- 

temter die Küste von Frankreich S Montklv wLt^ August) Derselbe erreichte am 7 Sep- 

Marcbieoi S 23 Mit B^Ze Montbly Met Mag. 


29 —30 

30 -31 

31 -1 

1 —2 

2-3 

3 —4. 

642 

960 

1000 

320 

352 

269 

50 

74 

77 

25 

27 

21 

14 

21 

22 

7 

8 

6 


4—5 Sept 
314 
24 
7 
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0. Jährliche Periode der Häufigkeit der tropischen Oyklonen, In 
beiden Hemisphären sind die tropischen Orkane im Sommer oder Spätsommer der 
betreffenden Hemisphäre am häufigsten, bei niedrigstem Sonnenstände am seltensten. 
Man hat Listen der Cy klonen angelegt: Poey für die westindischen Cy klonen 
^ 1493 — 1855), Blanford und Dallas über jene der Bai von Bengalen und des 
Arabischen Meeres, Piddington und Meldrum der Mauritiusorkane und des Süd- 
indischen Ozeans, Doberck der Teifune der Chinasee und Japans, Knipping des 
westlichen Südpacific. Die absoluten Zahlen sind nicht vergleichbar, aus nahe 
liegenden Gründen. In der folgenden Tabelle ist deshalb die Monats£re(iuenz in 
Prozenten der Gesamtzahl ausgedrückt, letztere ist ebenfalls angegeben, bezieht sich 
aber auf eine verschiedene Anzahl von Jahrgängen. 


Jährliche Periode der Frequenz der Cyklonen (Prozent). 


Westindische Cykl. (Poey) 
Ebenso 1878—1900 
Teifune 

Bai von Bengalen 
Arabisches Meer 
Südindischer Ozean 
Westlicher Süd-Pacific 


Jan. Fehl*. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Summe 


1 

2 

3 

2 

1 

3 

12 

27 

22 

20 

5 

2 

355 

0 

0 

0 

0 

1 

3 

3 

26 

26 

34 

4 

3 

95 

0 

0 

0 

2 

4 

10 

19 

18 

23 

13 

9 

2 

244 

2 

0 

2 

8 

18 

9 

3 

3 

5 

27 

16 

8 

139 

6 

0 

4 

13 

19 

21 

1 

0 

2 

11 

21 

2 

53 

22 

19 

18 

15 

6 

1 

0 

0 

0 

1 

8 

10 

328 

30 

18 

28 

6 

1 

0 

0 

0 

1 

1 

3 

12 

125 


Die mittlere jährliche Häufigkeit der westindischen Cyklonen ist etwa 2 (die 
10 Jahre 1890 — 1899 lieferten 25). Hach Blanford kommen in der Bai von 
Bengalen jährlich 2 grosse Cyklonen vor die Stürme der Periode des SW- 
Monsuns nicht eingerechnet, im Südindischen Ozean zählt Mel drum durchschnitt- 
lich 9 Stürme (1851 — 1885), im südlichen Grossen Ozean (Salomonsinseln, Hebriden, 
Fidschiinseln, Tonga, Samoainseln etc. etc.) kommen nach Knippings Tabellen 
etwa 4 auf das Jahr. Wenn Doberck jährlich 19 Teifune aufzählt, so ist teils 
die Basis der Rechnung eine andere, dann aber auch die geographische Breite, für 
welche die Zahl gilt, eine höhere. 


D. Die Bildungsstätten der tropischen Wirbelstürnae. Es kann jetzt 
als festgestellt angesehen werden, dass die grossen tropischen Cyklonen in dem 
Gebiete niedrigen Luftdruckes zwischen den beiden Passaten (oder den Monsunen) 
entstehen, welches sich mit der Sonne vom Äquator im Laufe des Jahres etwas 
nach Horden und Süden verschiebt. Alle Cy klonenbahnen, die bis nahe zu ihrem 
Ursprünge hin verfolgt werden konnten, münden in diese Zone ein, wo veränder- 
liche Winde und Regenböen heimisch sind. Bei den Cyklonen der Philippinen, 
der Bai von Bengalen und des Arabischen Meeres lässt sich die Verschiebung der 
Bildungsstätte derselben mit der Hordwärtswanderung des Kalmengürtels deutlich 
verfolgen. 

Im westlichen tropischen Pacific liegt die Bildungsstätte der Cyklonen im 
April und Mai, dann wieder im Oktober und Hovember zwischen 6 — 17®nördl. Br. 
und 142 — 127^ östl. L., vom Juni bis September zwischen 8 und 20° nördl. Br. 
und 139 — 126° östl. L. 

Es scheint, dass die Teifune der Chinasee in einer geringen, länglich gestalteten 
Depression entstehen, welche zuweilen quer über den Philippinen liegt, gewöhnlich 
aber bloss über der See existiert und sich zuweilen weit in den Pacific hinaus er- 
streckt. Im Horden derselben wehen mässige HE-Brisen, im Süden davon schwächere 


1) 40 Jaliro, die 13 Jalire 1864—1876 geben. 2.5 oder jo 5 in 2 Jabron. 
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SW-Winde. Die Längsachse der Depiession liegt E — W oder ENE und WSW 
ihre mittlere Breite ist Juni bis September l?** nordl Br., spater sudbcher, im 
November 10“ nordl Br. Der Luftdruct ist daselbst kaum um mehr als 2'/2mm 
niedriger als an den Küsten, längs -welcher leichte Winde gegen den Zeiger einer 
Uhr zirkulieren In den Depressionen selbst ist das Wetter böig und nass, der 
Wind variabel mit häufigen starken Böen und Eegengussen, Donner selten ' An 
dem Ost- oder Westende diesei Depression entsteht zuweilen ein Sturmwirbel, der 
zu einem Teifun sich entwickeln kann (Doberck, Law of Storms of the Eastern 
Seas S 2—3). 

Ebenso scheint es sich in der Bai von Bengalen zu verhalten, deren grosse 
Wirbelsturme in Bezug auf ihren Ursprung von Blanford, Willson, Eliot am 
gründlichsten untersucht worden sind. Die mittlere Breite, in welcher diese 
Cyklonen entstehen, ist im April und Mai 13-6“ N, im September 19-0“, 
Oktober 14'5 , November 10 7“N, von Juli bis August, wo das Barometerminimum 
über dem Lande liegt, entstehen keine grossen Wirbelsturmc mehr, sondern nur kleine 
Sturmwiibel über dem Norden der Bai in ca 20 1 / 2 “ nordl Br., die dann nach W 
über das Land hinziehen Alle grossen Cyklonen entstehen zumeist westlich von 
den Andamanen oder NW von den Nikobaren, an der Nordgrenze des sich zuruck- 
ziehenden oder (im April, Mai) vorruckenden SW-Monsuns, in einem Gebiet vari- 
abler böiger Winde, mit gelegentlichen Eegengussen Im Norden davon ist das 
Wetter heiter, ruhig, die Luftdruckverteilung ausserordentlich gleichmassig, zuweilen 
wird erwähnt, dass die Winde um die Bai eine leichte cyklonische Bewegung 
haben. Es dauert meist einige Tage, bis .sich ein geschlossener Wirbelkorper i) 
gebildet hat, von anfänglich geringem Durchmesser und langsamem Fortschreiten 
Dann erst zieht er immer ausgedehntere Lufitmassen in seinen Bereich hinein und 
ruckt schneller fort 

Die Cyklonen des Arabischen Meeres entstehen auf der Westseite von 
Voiderindien zumeist in der Gegend der Lakkadiven und Malediven, gleichfalls in 
einer Mulde niedrigeren Luftdruckes Die mittlere Breite ihres Eisprunges ist nach 
Dallas: April 71 / 2 — 8 " nordl. Br., Mai 12Vg", Juni 13—18“, Oktober 15—10“ 
November und Dezember I 21 / 2 - 71 //, ruckt also mit der Sonne nach Norden vor’ 
Die meisten Cyklonen treten Mai Tind Juni ein, dann, wiedci im Oktober und 
November, Juli bis Septembei fehlen sie fast ganz, ebenso im Winter 2 ) 

Dm Untei schied gegenüber der Bai von Bengalen besteht darin, dass im Arabischen 
Meer die Cyklonen rascher entstehen, ohne mehrtägigen Bildiingspiozess (nach Dallas) 
Abnorme starke nördliche Winde im Zentrum und Süden des Meeies sind Anzeichen 
Periode vor dem SW-Monsun, starke südliche und südwestliche 
Winde nachher Sie entstehen an der Nordgrenze des SW-Monsuns, hören aut, wenn 
c er W-Monsun das Land erreicht hat, sowie wenn der NE-Monsun ununterbrochen 
bis über den Aquatoi hinab weht Ihre grösste Prequenz eireichen sie anfangs 
Juni und anfangs November 

Die Cyklonen des Sudindischcn Ozeans entstehen gleichfalls in der 
Kalmenzone, wenn dieselbe südlich vom Aijuator liegt, -wie Meldrum schon 1861 
nachgewiesen hat, also in dem Zwischengebiete z-wischen dem NW-Monsun und SE- 
Passat und ihie Bildungsstätte verschiebt sich mit dem Kalmengurtei nach Süden Die 


1) -Wenn -wir kurz das System kreisender Winde einen Wirkelkorper nennen, so ivoUon wir damit durch- 
ans nicM die Vorstellnng begnnetigen, als vurde es dieseUe Lnrtmasse. der gleicko Wirbel sein, der nur 
Semen Weg weiter fortsetzt 

2) Die WniterstUme sind anderer Natur 
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Mauritiusorkane kören auf, wenn letzterer nack Norden über den Äquator sick zu- 
rückgezogen kat. 

Die mit den Jakreszeiten wandernden Ursprungsstätten der Cjklonen und die 
versckiedene jäkrliche Periode der Wirbelstürme im Norden und Süden des Indisekeii 
Ozeans sind sekr lehrreich in Bezug auf die auf ikre Bildung einflussnekmenden 
Faktoren. Wenn die Kalmenzone am meisten südlick vom Äquator sick befindet, «sind 
die Cjklonen im Südindiscken Ozean am käufigsten, wo sie im Februar und März ikr 
Maximum erreichen, während sie dann im Norden ganz fehlen (siehe Frequenztabelle 
S. 563). Hier erreichen sie ikr Maximum im Mai (Bengalischer Busen) und Juni (Ara- 
bisches Meer), wenn sie im Süden ganz auf kören. Sobald aber im Juli das äquatoriale 
Barometerminimum mit dem Landminimum im Norden verschmolzen ist, hören die 
grossen Cjklonen ganz auf und beginnen erst wieder im Oktober und November, 
wenn das Landminimum zu existieren aufgekört kat. Sie erreichen ein zweites 
Maximum im Oktober, wenn das äquatoriale Minimum sich südlich von 16®nördLBr. 
etwa befindet. Im Arabischen Meer und noch mehr in Ostasien, wo nördlich vom 
Wendekreis noch offenes Meer sick ausdeknt, dauert die Cjklonensaison auch noch 
in den Sommer hinein fort. Dasselbe ist auch der Fall auf der tropischen West- 
seite des Nordatlantiscken Ozeans, wo das Maximum der Cjklonen auf den Spät- 
sommer fällt. Auch hier entstehen die Cjklonen im Randgebiete der äquatorialen 
Kalmen, westlich und südwestlich von den Kap Verdischen Inseln, und wandern 
von da nach W und NW, indem sie das beständige Barometermaximum in der 
Oegend der Kanaren und Azoren zur Rechten lassen. Die westindischen Cjklonen 
scheinen bei der nördlichsten Lage des Kalmengürtels sich hier auszubilden. 

Die günstigste Zeit für die Bildung grosser Cjklonen in beiden Hemisphären 
ist jene, wo der Kalmengürtel in denselben seine höchste Breite erreicht hat, denn 
dann ist die ablenkende Kraft der Erdrotation am wirksamsten in demselben, und 
d.adurch wird die Bildung kräftiger, ausgedehnterer Wirbel am meisten unterstützt. 
Dagegen kommen die Cjklonen höchst selten in kleinerem Abstande als 6 — 8® zu 
beiden Seiten des Äquators zur Beobachtung, weil in der Nähe des Äquators die 
ablenkende wirbelerzeugende Kraft am kleinsten ist. 

Der normale Höhepunkt der Cjklonenbildung und Cjklonenthätigkeit muss 
deshalb um und noch etwas nach der Sommermitte der betreffenden Hemisphäre 
erreicht werden, und dies beobachten wir auch überall dort, wo nicht, wie im 
Busen von Bengalen, die See in niedrigen Breiten schon ihr Ende findet, und die 
entstehenden Cjklonen keinen genügenden Seeraum mehr für ihre Entwickelung 
vorfinden. Denn das ist offenbar, dass eine entstandene Cjklone einen grösseren See- 
raum vor sich (also in W und NW) haben muss, um zu einem grossen Wirbel- 
sturm sich auswachsen zu können. In der Bai von Bengalen ist dies nur im Mai 
und dann wieder im Oktober und November der Fall-, im Arabischen Meere ist 
die Situation schon günstiger-, in beiden Meeresgegenden beobachten wir deshalb 
ein doppeltes Maximum der Frequenz grosser Cjklonen, in anderen nur eins im 
Spätsommer.^) 

Für die Entstehung der Cjklonen in einer äquatorialen Mulde niedrigen Luft- 
druckes mit Winden entgegengesetzter Richtung zu beiden Seiten derselben spricht auch 


1) Toyntee hat den Orkan vom Ingnst 1873 auf seinen Ursprung in der Gegend der Kap Verdischen 
Inseln zurückverfolgt in die Gegend, wo der NE -Passat und der zum vSW- Monsun abgelenkte SE- Passat sich 
begegnen. 

2) Damit soll nicht ahgesprochen werden, dass auch noch andere Ursachen ein doppeltes Maximum in 
der Bai von Bengalen begünstigen könuen. 
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in hohem Grade dei Umstand, dass im südlichen Atlantischen Ozean die tropischen 
Cy klonen fehlen, denn hier fehlen auch das ganze Jahr hindurch westliche Winde 
in der Nahe des Äquators. 

Eine sehr beachtenswerte Eifahiung ist es auch, dass Cyklonen sich gerne auf 
gleicher oder ähnlicher Balm folgen und dass sie gerne gruppenweise auftreten, was 
auf eine Begünstigung ihrer Entstehung durch die voraus bestehende allgemeine 
Luftdruckverteilung hinweist (und gegen die Annahme ihrer Entstehung und Er- 
haltung durch vertikale Temperatui Verteilung oder labiles vertikales Gleichgewicht 
spricht). Es ist eine wohlbekannte Thatsache, sagt Doberck, dass die Luftdiuck- 
depressionen von solchen Gegenden angezogen werden, über welche soeben eine 
Depression hingezogen ist Teifune folgen sich gerne. Koppen hat dasselbe für 
die Sturme der gemässigten Zone gezeigt 

Die Ansicht, dass die Cyklonen in einem Zwischenraum entgegengeri eiltet er 
Windgebiete entstehen, ist schon alt, und lag nahe für die asiatischen Gewässer, 
wo die Übergangsperiode von einem Monsun zum andern häufig durch Orkane 
bezeichnet wird 

A Thom war der erste, der die Aufmerksamkeit darauf lenkte, dass zwischen 
dem NW-Monsun und dem SE-Passat in einer Gegend veiänderlicher Winde und 
Stillen in 10 — 12^ sudl. Br die Wirhelsturme des Indischen Ozeans zuerst 
entstehen Besser begründet hat diese Ansicht eist Meldrum 1861 „Je mehr 
die Orkane des südlichen Indischen Ozeans studiert werden, um so offenbarer 
wird es, dass sie ihien Eisprung und ihr mehrtägiges Bestehen dem hin und hei- 
wogenden Kampfe des äquatorialen westlichen Monsuns und des SE-Passates bei 
südlicher Deklination der Sonne verdanken “ Natuihch darf man diesen Gedanken 
nicht zu mechanisch auffassen, es handelt sich nur darum, dass in solchen Ge- 
bieten in grosserer Ausdehnung Gelegenheit zur Ausbildung einer drehenden, cyklo- 
nalen Luftbewegung geboten ist, die, einmal entstanden, in sich die Fähigkeit 
hat, fortschreitend sich zu erhalten, ja noch zu verstärken und an Umfang zu 
wachsen In einem einheitlichen Windgebiete, mit gleichmassigem Druckgefalle, 
wie m den Passaten, können sich grosse Wirbel nicht bilden 

Jede Cy klone hat bekanntlich westliche Winde auf ihrer äquatorialen und 
östliche auf ihrer polaren Seite vom Eisprünge an Gegenden und Jahreszeiten, 
in welchen diese Verteilung der Winde ohnedies Eegel ist, bieten dadurch günstige 
Vorbedingungen für die Entstehung von Cyklonen dar 

Unter der Herrschaft gewisser theoretischer Anschauungen über den Einfluss 
des Regens auf die Entstehung barometrischer Minima ist diese allen Thatsachen 
am meisten entsprechende Ansicht eine längere Zeit hindurch bei Seite geschoben 
und verworfen worden. Die bedeutenden indischen Meteoiologen, welche den Ur- 
sprung der Cyklonen der Bai von Bengalen so gründlich untersuchten, haben, ob- 
gleich die Thatsachen auch hier nicht anders lagen, ja gerade durch diese Unter- 
suchungen besonders klar zu Tage traten, einer vorgefassten bestechenden Theorie 
einen grosseren Einfluss auf ihre Schlüsse nehmen lassen, als dies mit den wirklich 
beobachteten Erscheinungen vertraglich ist. 

1) A Thom, An Inq.uiry in the Nature and Couise of Storms London 1845 Nftliores s bei Hildo- 
brandsson und Teisserenc de Bort S 210 etc 

Segelbandbncb. für den Indischen Ozean. S 266 
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Viertes Kapitel. 

Theoretisches über die atmosphärischen Wirbel und die Ursachen 

ihrer Entstehung. 


I. Kurze theoretische Betrachtungen über die Luftbewegungen 
in den atmosphärischen Wirbeln unter dem Einfluss der Eeibuiig. 

Für stationäre Bewegungen, die ohne Keibung der bewegten Luftmassen er- 
folgen, haben wir schon früher die Gleichung aufstellen können: 

y2 

G= 2 CO vsinö) + — ^, . 

Y 


wenn G die Gradientkraft, r der Krümmungsradius der Bahn. Das Zeichen 4- 
gilt für cyklonische Bewegungen, das Zeichen — für anticyklonale Bewegungen 
(s. S. 517). Die Bewegung erfolgt dann in der Richtung der Tangente der Iso- 
baren oder senkrecht auf die Richtung des Gradienten, der Ablenkungswinkel a 
ist 90®. Es findet keine ‘Zunahme der Beschleunigung mehr statt, die Bewegung 
ist eine gleichförmige geworden, die Ablenkungskräfte, die gewöhnliche Fliehkraft 
v^:r und die Ablenkungskraft der Erdrotation, halten dem Gradienten das Gleich- 
gewicht. Solche Bewegungen haben wir thatsächlich in den höheren Schichten der 
Atmosphäre konstatieren können. 

Auf den täglichen Wetterkarten finden wir aber, dass die Luft an der Erd- 
oberfläche gegen das Minimum einströmt (oder vom Maximum abfliesst). Der Ab- 
lenkungswinkel ist kleiner als 90® und eine Komponente der Gradientkraft wird 
also wirksam. Bleibt die Bewegung trotzdem eine gleichförmige, so muss dieser 
Komponente eine andere Kraft entgegen wirken und sie aufheben. Es ist dies 
die Reibung, der Verlust der Geschwindigkeit, welche die bewegte Luft an der 
Erdoberfläche erfährt. Die folgende Fig. 81 zeigt näher, nach welchen Gesetzen 
dann die Luftbewegung in der Nähe der Erdrotation 


erfolgt: 

Die Gradientkraft G = AB zerfällt jetzt in 2 Kom- 
ponenten. Die Komponente AC wird durch Ablenkungs- 
kräfte, die JL auf die Windbahn wirken, aufgehoben, 
sie beträgt, wie man sieht, Gsino:. Die andere Kom- 
ponente, BC, welche in die Richtung der Windbahn 
fallt und eine Beschleunigung bewirken kann, ist G cos a. 
In dieser Richtung wirkt aber auch die Reibung, und 
zwar in entgegengesetztem Sinne, als Widerstand. Bei 
Beginn der Bewegung unter dem Antrieb der Gradient- 
kraft ist die Geschwindigkeit v noch gering, Reibung 
und Ablenkungskraft deshalb auch. Die wirksame 


Piff. 81 . 

Minimum 



Komponente des Gradienten AC ist daher noch gross. 

Die Geschwindigkeit wächst aber fortwährend, damit zugleich auch Reibung und 
Ablenkungskraft, und zwar so lange, bis diese letzteren der Gradientbeschleunigung 
das Gleichgewicht halten. Die Geschwindigkeit v wird dann konstant, geradeso wie 
die eines fallenden Körpers unter dem Einflüsse des Luftwiderstandes. Für diesen 


stationären Zustand der Bewegung unter dem Einflüsse der Reibung wollen wir nun 


die Hauptgleichungen aufstellen. 
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Man kann die Eeibnng p der Geschwindigkeit einfach proportional annehmen, 
wie die Eifahiung ergiebt^), also ■p = xv setzen, wo % eine Konstante 

Wir haben deshalb G cos Die beiden Grundgleichtingen der statio- 

naien Bewegung sind also (G die Gradientkraft). 

G sin a = 2 a)Y sin 90 + — , 

G cos a — xv ^ 


und es eigiebt sich daraus für schwach gekrümmte Windbahnen 


tang a 


2 CD sin cp 

^ 

X 


(r sehr gross): 


Der Ablenkungswinkel a ist von v unabhängig, er wachst aber mit der Grosse 
der ablenkenden Kraft und nimmt ab mit Zunahme der Keibung Bei entstehen- 
den Bewegungen ist die ablenkende Kraft noch klein, a daher auch klein (SE- 
Winde auf der Vorderseite einer Cyklone unserer Breiten) 

Da die ablenkende Kraft mit dem Sinus der geographischen Breite zunimmt, 
so gilt dies auch für den Ablenkungswinkel a 


1. Eeibungskoeffizient und Ablenkungswinkel Die obige Gleichung 
gestattet auch den Eeibungskoeffizienten aus der Grosse des Ablenkungswinkels zu 
berechnen. 


37 


Mohn fand für Norwegen a = 56 5^ g) = 61 ®, 

Loomis „ „ Nordamerika « = 42 2^ (p 

CI Ley für die Küste a = 77 2^ g)==5l0^ 

„ „ für Orte entfernt davon 2) «= 610 ^ cp = ^V, 

Mohn aus der Richtung der Passate im nördlichen Atl Ozean 


;c = 0 0000845 
% = 0 0000803 
% = 0-0000258 
% = 0 0000637 

PC = 0-00002 


Die Reibung über dem Lande ist also ca 4 mal grosser als über dem Meere 
Je grosser a, desto grossei wird die Projektion des Gradienten auf die Richtung 
der Windbahn AC, desto kleiner also die Windgeschwindigkeit bei gleich grossen 
Gradienten ^) 


1) Im vorliegenden JPallo, wo es sioli um die Verzögerung der bewegten Luftmassen bandelt, ist unter 

Eeibung etwas anderes zu verstehen, als unter Eoibung im gewöhnlichen Sinne, mo man setzt, wenn 

a die Grösse dos Eeibungswiderstandes pro Quadratmeter und Selraude bedeutet Wenn. Luft über eine’ rauhe 
Grundfläche hiustreiclit, so entstehen zahlreiche Wiibel, welche dio Bodenreibung auf immer höhere, mächtigere 
Luftschichten übertragen Der Eeibungslcoofazient a nimmt dann ab mit der Masse , auf welche die Keibung 
übertragen wird, ist also gleich a m zu setzen Die Erfahrung lehrt aber, dass diese Masse, auf welche die 
Bodenreibung übertragen wird, nahezu direkt mit der Geschwindigkeit v zunimmt, so dass man m= cv setzen 
kann Man hat demnach a ev oinzusetzen, wo o eine Konstante Daher darf angenähert p = jcv angenommen 
werden, als empiiischer Wert, wie dies oben geschehen ist 

Ist die untere Luft halt , so mischt sich die obere bewegte Luft nicht oder nur wenig mit der unteren, 
es bilden sich nur wenig Wirbel, die Luftschichten gleiten übereinander hm, ohne sich wesentlich zu beeinflussen, 
sie nehmen glatte Berührungsflächen an In klaren kalten Nächten beruhigt die Eeibung die unteren Luft- 
schichten, nicht etwa deshalb, veil daun die Eeibung besonders gross wäre, es ist aber die Luftmasse, auf welche 
dieselbe übertiagen wnd, nur eine geringe, ihre Wirkung daher eine grosse M Möller, Der mathematische 
Ausdruck für den Widerstand der Luftbewegung Annalen der Hydrographie 1894 S 62 

2) London, Oxford, Brussel, Paris 

3) C Kassner findet folgende Beziehungen zwischen Gradient und Windstäike bei Cy klonen 

Gradient 1 2 3 4 5 Mittel 


Windstäike Bo auf 01 t 

Land 29 36 45 (6 0) — 

Küste 45 58 62 70 (8 3) 

Meer 67 65 67 71 80 

Häufigste Stärke übei Land 2, über Küste und Meer 6 
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Gleiche Druckdifferenzen erzeugen viel stärkere Winde über dem Meere, als 
über dem Lande, und, wie wir schon wissen, stärkere in der Nähe des Äquators 
als in höheren Breiten. 

Ein Gradient von 0*3 mm (pro Grad) in der Passatregion bewirkt einen gleich 
starken Wind, wie an den deutschen Küsten ein Gradient von 1-9 mm. 

Loomis hat aus den synoptischen Wetterkarten folgende Beziehungen zwischen 
a und % abgeleitet, die Inklination des Windes (der Winkel zwischen Isobare und 
Windrichtung, 90^ — a = Inklination) ist beigefügt. 


Ort 

Philippinen 

Bai von Bengalen 

Vereinigte 

Staaten 

Atlantischer 

Ozean 

Arktisches 

Gebiet 

Breitegrad 

14-6 

20-8 ‘ 

#45 

56-3 

70-9 

Inklination 

62-2 

57-2 1 

"40-1 

30-1 

28-6 

Ablenkung 

27-8 ! 

32-8 1 

49-9 

59-9 

61-4 

Reibungskonst. x 

0-000069 1 

80 1 

86 1 

70 

75 


Mit dem Wert von = 0-000076 erhält man als Inklination des Windes 
unter verschiedenen Breiten^): 

Breite 5 10 20 30 40 50 60 70° 

Inklination 9.5 18.4 33.2“ 43.7 50.9 55.7 58.9 60.9 


Umgekehrt berechnet Mohn für g) = 4b^ und verschiedene Werte von x die 
folgenden Ablenkungswinkel, sowie das theoretische Verhältnis von y:AB [AB Gradient 
für ganz schwach gekrümmte Windbahnen), x in Einheiten der 6. Dezimale: 


; jB = 


2 

79 

11 

8.8 


4 

69 

21 

8.4 


6 

60 

30 

7.8 


8 

52 

38 

7.1 


10 

46 

44 

6.5 


12 

41 

49 

5.9 


In den Wirbelstürmen wächst die Geschwindigkeit von der Peripherie nach innen bis zu 
einem gewissen Abstande vom Zentrum, wo Windstille herrscht. Da die Luft allseitig dem Zen- 
trum zuströmt, so muss im und schon in der näheren Umgebung desselben eine aufsteigende Luft- 
bewegung vorhanden sein. Da in diesem Falle v nicht konstant bleibt, wie vorhin angenommen, so 
kommt zu den Kräften, die in der Richtung der Windbahn wirken, noch die Beschleunigung der 
d V 

Bewegung dazu, für welche man, da v = ds : dt, auch vdv : ds schreiben kann, somit hat man 
die folgenden zwei Hauptgloichungen: 


G sin == 2 w V sin cp -f (v^ : r) , 
G cos yj = )fv -H v(dv : ds). 


wo der Winkel zwischen Gradient und Windrichtung. 

In der äusseren Zone, wo noch keine aufsteigende Bewegung stattfindet, der Luftstrom also 
nur horizontal ist, erfordert die Kontinuitätsbedingung, dass in einem bestimmten Abstande r vom 
Zentrum in jeder Sekunde eine konstante Luftmenge dem Zentrum zuströmt. Es muss also 2 7 i:r 
V cos ip — Konst, sein, oder rv = Konst. Es ist also auch xp konstant. Eliminiert man mittelst dieser 
und den vorausgehenden Gleichungen die Veränderlichen r und G, so erhält man schliesslich: 


2w sin (p 
tang , 

d. i. also ~ tang a wie vorhin. 

Der Winkel zwischen Radius vektor und Windbahn ist konstant und gleich dem normalen 
Ablenkungswinkel a für cp und x. Die Windbahn selbst ist eine logarithmische Spirale. 

In der inneren Zone hat der Luftstrom eine vertikale Komponente. Guldberg und Mohn 
setzen dieselbe gleich h : r‘^, so dass die Kontinuitätsbedingung wird: 


(2 7 t r) (v cos 1 /;) (h : r^) == Konst. v cos yj: v = Konst. 

Die Differenzierung ergiebt dv ; dr === v : r. Berücksichtigt man, dass dr = — ds cos xp, so wird 
dv : ds = — Konst, und es ergiebt sich schliesslich : 


1) Loomis, Contributions to Meteorology. Revised Edition 1887. Chapter II. pag. 141. 
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2 0 } sm cp - - 

tang tp — — — - oder da tang a = 


2(0 sm cp 


tang a 
tangv = 2^ 

^ ?" 

Der Ablenkungswinkel ist auch hier konstant, abei gi osser als dei noimale a In dei mneien 
Zone nimmt die G-eschwmdigkeit des Windes gegen das Zentrum hin ab und zwar (xintei obiger 
Voraussetzung) im Verhältnis der Abnahme des Abstandes von demselben Die Wmdbahn ist auch 
in dieser Zone eine logarithmische Spirale 

Diese Ergebnisse dei Untersuchungen von G-uldberg und Mohn stehen im wesentlichen mit 
den Beobachtungen in guter Übereinstimmung Näheres über die Ableitung obiger Gleichungen findet 
man in Zeitschrift f Met XII p 258 etc, und in Etudes sur les mouvements de l’atmospheie I 
und 11 Christiania 1876 S a Sprung, Lehrbuch der Meteorologie p 112 etc 

Die vertikale Komponente der Luitbewegung ist auch in den Cj^klonen eine geringe Die 
Formeln von Obeibeck geben noch für eine Hohe von 1000 m die Geschwindigkeit dei aufsteigenden 
slb^ zu 0 1 m (Sprung, S 149) Lasne berechnet ähnliche geringe Betrage dei- 

2. Uber die vertikale Komponente der Bewegung in den Cyklonen 
Die dem Zentrum eines Wirbels zustromende Luft muss aufsteigen wegen der Ver- 
engung des Querschnittes, sobald die Geschwindigkeit nicht in gleichem Masse zu- 
nimmt, wie der Halbmessei abmmmt Lies ist im allgemeinen nicht der Kall, man 
findet ja im Zentrum vollkommener Wirbel Windstille Las Maximum der Geschwin- 
digkeit findet sich meist in dem Abstande des Kadius gegen das Zentrum hin 
Wenn zudem die Inklination des Windes zunimmt mit Annalieiuiig an das Zentrum, 
so entspricht dies einer noch stärkeren Veiengung des Querschnittes, und die Konti- 
nuitatsbedingungeii ei fordern eine aufsteigende Bewegung der Luft 

Wo das Zentrum sich gegen den einsti omenden Wmd bewegt, ist die Kon- 
traktion dei Still mbalin nocli grosser und umgekehrt Zuweilen ruckt das Zentrum 
des Wirbels mit einci Geschwindigkeit voi, welche die des Windes, bezogen auf 
den Radius des Wirbels, ubertiifft, dann muss die aufsteigende Bewegung im 
vorderen ieile des V^iibels mindestens verdoppelt werden. Im allgemeinen er- 
giebt sich. 

1 Lie aufsfeigende Bewegung ist am stärksten im vorderen Teile des Wirbels 

2 Im hinteren Teile müssen absteigende Winde eintreten, um die Leere aus- 
zufullen, welche die foitsclireitende Lepression zurucklasst, wenn die Geschwindig- 
keit derselben gleich oder grosser ist als die Windgeschwindigkeit projiziert auf 
den Radius 


j absteigeiidG Bewegung der Luft aut dei Rückseite dei Depression wird duduieh veistaikt, 

dass die Reibung die unteren Winde staik verzögert und es selten ist, dass die Winde nahe am Erd- 
boden eine Geschwindigkeit von 20 m eiieichen, was, den Ablenkungswinkel « = 70« gononimen, einer 
Geschwindigkeit von 6 8 m in der Richtung des Giadienten eiitspiicht, wählend sein viele Depiessioiien 
sich mit einer Geschwindigkeit von 40 km pro Stunde == 11 m pro Sekunde fortbowogen 


U Emen Luftey linder von. der Eohe li^ in dem die Geschwindigkeit V herrsclit, passieit jiro Sekunde emo 
Luftmenge 2ÄrliV Verringert sich r um dr, so dass der Halbmessei in r — di uborgebt, so ist die Luftmenge 
27C{tc — dr)hY Die Menge 2 7rdrliV muss aufsteigen Nennen wn die vertikale Komponente v, so muss die 
Gleichung bestehen 27tdrhV=: 2 jrrdrv, somit ist v = V(h R) 


Für r = 250 km , V = 20 m , h = 4000 m i^t v erst 0 35 m In der Hoho k = 300 m hetillgt die vertikaK 
Komponente bloss 2 cm Lasne bezweifelt deshalb gegen Teisserenc de Bort, dass dieselbe m der H6h( 
des Eiffelturmes merklich werden könne Annuaire de la Soc M6t de France 1892 S 113 etc 

2) Teisserenc deBort, Surle gradient barometnaue vertical Remarques sur les mouvements verticaui 
Annales du Bureau Central M6t 1889 T I 


8) Die Kontraktion der horizontalen Strombahn s ist gegeben duich S 2 ==si(r 2 ri) Sind ferner vx und 
V 2 die horizontalen Geschwindigkeiten, oti und die Winkel derselben mit den Isobaren, hx und hg die dadurch 
erforderten vertikalen Komponenten der Bewegung, so muss hivx sin «iSi = h 2 V 2 sin «282 = hsva sie »281 — 

sem, die Neigung der Wmdbnhn gegen die heil.outale tang x = (l, _ h,) (r, - und d.e verbkale GeachxvmdS- 
keit v' — V tang 1 






f 
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Die Depression füllt sich daher in der Kähe des Erdbodens schwierig aus und es entsteht ein 
vertikaler Gradient, der absteigende Winde hervorbringt. Die Beobachtungen auf dem Eiffelturm 
stimmen damit überein, sie zeigen eine starke absteigende Bewegung nur nach dem Vorübergang 
einer Depression. Bei Winden zwischen E, SE und Ö ergaben die Anemometeraufzeichnungen auf dem 
Eiffelturm eine aufsteigende Komponente (einen negativen, vertikalen Gradienten), bei Winden von SW 
(über W nach N) eine absteigende Komponente (einen positiven Gradienten). Die Winde auf der 
Eückseite der Depressionen (vents plogeantes) machen die Schornsteine rauchen, sie wirken auf die 
Wellenbildung auf der See in einer besonderen Weise ein, die den Seeleuten wohl bekannt ist (les 
vents du Kord Ouest creusent la lame). 

3. Speziellere Beziehungen zwischen Gradient und Windstärke. Für 
die Gradientkraft G haben wir früher schon einen Ausdruk gefunden. Wenn z/B 
der Gradient pro Grad (111 km), g die Beschleunigung der Schwere, b der Baro- 
meterstand, T die (absolute) Temperatur der Luft (t+ 273®), so ist: 

^ h zIB. 10515 0-760 T _ AB T 

111000 b 

Somit erhalten wir als Beziehung zwischen dem Gradienten AB und der Windge- 
schwindigkeit V den Ausdruck (a der Ablenkungswinkel): 

zfB T . ^ 

— •-^sma = 2 o 3 v sm 

387 b / . , 

{ 2a>v sin mH 

T sin a \ ‘ r / 


Da der Einfluss der Temperatur gering, so kann man T = 273® setzen und 
man erhält dann (2 co = 0-000 146): 

t2\ 




4842 ~ r 


sin a. 


oder an der Erdoberfläche für b=760 (da auch ZiB in mm): 


ZlB==( 0-156 V sin g) -4- 1076 — 1 : sin a 


Für sehr schwach gekrümmte Windbahnen (r sehr gross), welche den Isobaren 
folgen (ci: = 90®), erhält man die einfache Beziehung^): 

, 6-40ZIB 

:0‘156v sm g) oder v: 


ZiB: 


sin g) 


Das theoretische Verhältnis der Windstärke zum Gradienten bei reibungsloser 
Bewegung oder Bewegung in der Bichtung der Isobaren senkrecht auf den Gradienten 
ist demnach unter verschiedenen Breiten: 


1) Mit Rücksicht auf Temperatur und Seekühe erhält man : 

T 17.73 T 


yj^B z= - 


387 b 2 o) sin f/3 h sin cp 

Koppen setzt in diese G-leiehung öie Wärmeahnahme mit, der Hohe ein, vie sie Mend eie j ef aufgestellt 
hat, die jetzt allerdings nur his zu 3 — 4 km. Seeköhe noch als zulässig erachtet werden darf. Daun hat man 


etwa: 






somit ; 


T = t -}- 273 = 223 -1- 


to + 60 


.h, 


also : 


v/,^B = 


17.73 /223 tp 50 


sin (p 


4 - • 


wo t^ und k^ die Temperatur und der Luftdruck an der Erdoherfläche. 

Mittelst dieser Gleiekung kann man die Windgesckwindigkeit in grösseren Höhen kerecknen. Kür die 
Cirrusrogion (7.5 km) erkält man z. B. unter 53® uördl. Br. hp = 760 mm., k = 330 mm , t^ = 10®, t = — 24® 
(also etwas zu koch, hior aber von keiner Bedeutung), den Quotienten v : AB = 16 rund. Auf jo 1 mm Gradient 
kommt eine Windgeschwindigkeit von 16 m pro Sekunde (an der Erdoberfläche nur 8). 
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Bl eite 10 20 30 40 50 60 70 80f> 

36 7 18 6 12 7 99 83 73 68 65 

Derselbe Gradient von 1 mm z B bewhkt untei 20® Breite eine 2 ^/ 2 mal 
so grosse Windstaike wie untei 60® Emern Gradienten von 0 3 mm entspiiclit 
theoretiscli unter 20^ eine Windstärke von rund m, unter 50® nur von 2-5 m 
Aus Toynbees Bearbeitung der meteorologischen Verhältnisse der Äquatorialregion 
des Atlantischen Ozeans ergiebt sich, dass unter 4® einem mittleren Gradienten von 
höchstens 0 25 mm eine Windstärke von 6 — 7 m entspricht (also v.JB = 26), bei 
einem Ablenkungswinkel von nur 15® ca 

4 Vergleich der beobachteten und der berechneten Werte. Derselbe 
ergiebt, dass das beiechnete Verhältnis von vj/lli an den Dandstationen wenigstens 
viel grosser ausfallt, als es nach den Beobachtungen thatsachlich sich herausstellt 
So haben Guldberg und Mohn aus den Beobachtungen zu Kew = nordl 
Br und Umgebung folgende Resultate erhalten (für SW- und NE-Richtung der 
Winde) • 


Wind 



Beobachtete Weite 


1 Berechnete Werte 

b 

1 ‘ 

a 



1 V/^B 

y 

1 ^ 

V/^B 

sw 

768 

81» 

64 5 

2 72 

86 

32 

0 000054 

21 1 

78 

NE 

769 

01» 

52 2 

182 

85 

47 

0 00U088 

116 

64 


Das berechnete Verhältnis der Windgeschwindigkeit zum Gradienten ist fast 
zweimal grosser als das beobachtete Die Ursache davon ist wohl in erster Linie 
in der Abschwachung der Windstärke in der Nahe des Erdbodens zu suchen. Da- 
für spricht folgendes Ergebnis einer analogen Berechnung der Windstärke zur See 
unter 64^2® nordl Br 


Wind 1 

b 

Beobachtete Weite 
[_ t 1 a 1 1 

V 

1 YjJB 

Beiechnete Werte 

X 1 V YIJB 

SW 

761 

11» 743 2 45 1 

17 2 

1 70 

0 000037 17 4 7 1 


Auf dem Meere, wo der Unterschied der beobachteten Windgeschwindigkeit von 
der wahren ein geringer ist, stimmen Beobachtung und Rechnung sehr gut mit ein- 
ander uberein 

Loomis hat aus den amerikanischen Wetterkarten die zusammengehörigen 
Werte von Gradient, Windstärke, Krümmungsradius der Windbahn und Ablenkungs- 
winkel (oder Inklination des Winkels) aufgesucht und folgende Resultate erhalten, 
denen die nach Ferrels Gleichungen berechneten Geschwindigkeiten beigefugt 
worden sind 

Gradient für 60 geographische Meilen (l®j in Millimeter. 


152 

178 

2 03 

2 29 

2 54 

2 79 

3 05 3 30 

3 56 

3 81 



Krümmungsradius der Wmdbahn in 

Kilometer (r) 



740 

610 

500 

420 

350 

315 

280 250 

220 

204 

20 




Ablenkungswinkel («) 




35 

45 

53 

6Cf 

65 

70 74 

77 

80 

a) 4 8 

Windgeschwindigkeit in Meter pro 

Sekunde, a 

beobachtet, b beiechnet 


85 

12 4 

14 2 

15 6 

161 

168 176 

18 7 

20 5 

b) 5 3 

9.7 

12 4 

14 7 

16 0 

16 7 

17 0 18 0 

18 3 

18 6 


1) American Jonrn of Science Jan 1878 
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Es ist zu beachten, dass auf die so nahe Übereinstimmung zwischen Rechnung 
und Beobachtung kein grösseres Gewicht zu legen ist, da kleine Änderungen in r 
und a dieselben erheblich verringern würden und diese Werte ziemlich unsicher be- 
stimmt sind.^) Bei der Rechnung wurde g) = 40^ gesetzt, t=15®, b = 760mm. 

Auf 'S. 521 findet man wertvolle Ergebnisse aus den Abmessungen auf den 
Wetterkarten von Loomis zusammengestellt, welche zur weiteren Prüfung der 
Theorie Verwendung finden können.*^) Mittelwerte aus denselben sind: 

Atlantischer Ozean: Mittlere Breite ÖG'^nördl. Br. Innere Zone: Luftdruck 715 — 735, ^B = 3.84:, 
a=s64®, v=12.4. Äussere Zone: 740 — 760, .i/B = 3.29, a = 56, v = 12.1. Übergang zum Hochdruck- 
gebiet 760 — 775, ^B = 2.68, «=49'^, v = 4.7. Vereinigte Staaten fo=45‘^, b = 732 — 44, .i/B = 3.39, 
« = 520, v = ii.8, b = 749— 59, ^B = 2.81, «=48o, v = 10.7. 

Von den empirischen Untersuchungen über das numerische Verhältnis zwischen 
Gradient und Windstärke mögen zunächst die Ergebnisse der Untersuchungen von 
Clement Ley und von Whipple angeführt werden, die sich auf Stonyhurst und 
Kew (1870 — 1875) und auf Kew (1875 — 1879) beziehen.^) Stonyhurst 53® 51', 
Kew 51® 28'. Die Windgeschwindigkeiten (Anemometer: Kew-Modell, Eaktor 3) 
sind wohl etwas zu hoch. 

Die geschätzten Windstärken nach Beaufort bei verschiedenen Gradienten 
an den deutschen Küsten hat Sprung berechnet^) (2 Jahre 1877/78 fast voll- 
kommen übereinstimmend). Dieselben sind (nach Koppen) auf Meter pro Sekunde 
reduziert worden. Die folgende kleine Tabelle enthält in kondensierter Form die 
allgemeinsten Ergebnisse dieser Untersuchungen: 

CI. Ley. Stonyhurst und Kew (52^2^^). Jahr. (8h am.) 


Gradient 

0.76 

1.36 

1.98 

2.60 

3.04 mm 

Windstärke 

2.5 

4.8 

7.0 

9.4 

11.0 m pro Sek. 

Verhältnis (v : .^B) 3.6 

3.5 

3.5 

3.6 

3.6 


Whipple. 

Kew (51.50). 

Jahr. 

(8 h am.) 


Gi*adient 

0.84 

1.36 

1.88 

2.40 

2.88 mm 

Windstärke 

3.7 

5.4 

7,1 

9.2 

10.7 m pro Sek. 

Verhältnis 

(44) 

3.9 

3,8 

3.8 

3.7 


Sprung. Deutsche Küsten. 

Jalii'. 

(8 h am.) 


Gradient 

1.19 

1.44 

1.81 

2.14 

2.62 mm 

Windstärke 

3.1 

4.8 

6.7 

8.8 

10.7 m pro Sek. 

Verhältnis 

(2.6) 

3.3 

3.7 

4.1 

4.1 


Es stellte sich also heraus, dass für denselben Ort das Verhältnis zwischen 
W'indgeschwindigkeit und Gradient sehr nahe konstant ist. Man kann daher einen 
mittleren Quotienten aufstellen. Derselbe ist für Stonyhurst und Kew 3-6, für Kew 
(II. Reihe) 3*8, für die deutschen Küsten auch nahe 3-8. Dieser Quotient variiert 
aber mit der geographischen Breite, dem mittleren Ablenkungswinkel des Winkels und 
natürlich auch mit den Lokalverhältnissen. So findet Sresnewsky, dass zu Sewa- 
stopol einem Gradienten von 1*9 mm (Ablenkungswinkel 72®) die Windstärke 
Beaufort 6 (Ilm) entspricht, zu Taganrog aber, das mehr kontinentalen Charakter 
hat (a = 58^), wird diese Windstärke erst bei einen Gradienten von 2-2 mm erreicht. 


Ferrel auorhennt ausdrücMich , dass Peslin. schon, im Jahre 1872 iin Bull. Intern, de l’Observ. de 
Paris 1872 dieselbe Formel anfgestellt hat, wie er selbst (ohne Kenntnis letzterer) in American Jonrn. 1874. 

2) Siehe Koppen, Met. Z. XXIII. 1888. S. 306. 

3) CI. Ley, Qnarterly Jonrn. B. Met. Soe. III. 1877. pag. 232, nnd Whipple andBalcer, Barometric 
Gradients in connexion wi^th the Wind Velocity and Direction at the Kew Observatory. Ebenda Vol VIII. pag. 198. 
Jnly 1882. 

Siirnng, Studien über den Wind. 11. Archiv der Deutschen Seewarte. Hamhnrg 1879. 
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5 Verschiedene Windstärke bei gleichen Gradienten im Winter und 
im Sommer Gl Ley hat ziieist nachgewiesen, „dass die mittlere Geschwindig- 
keit des Windes, die einem jeden Gradienten entspricht, im Sommer viel grösser 
ist als im Wintci Dies ist der Fall an allen Stationen, hei allen Winden, hei ver- 
schiedener Krümmung der Isohaien und bei allen Barometerständen“^) Sprung hat 
bald darauf dasselbe für die deutschen Küsten nachgewiesen und Whipple 
neuerdings fiii Kew Ley und Whipple haben die demselben Gradienten im 
Winter und im Sommer zukommende Windgeschwindigkeit berechnet Die Differenz 
der Windgeschwindigkeiten zwischen Sommer und Winter ist so gut wie konstant 
für die veischiedenen Gradienten Nach Ley ist dieselbe für Stonyhurst und Kew 
1-8 m im Mittel, die Windstaikemessungen zu Kew geben nach Whipple eine 
mittlere Differenz von 2 m Demselben Gradienten entspricht also im Sommer eine 
um ca. 2 m hoheie Windgeschwindigkeit als im Winter 

Spiung hat umgekehrt die den gleichen Windstärken Beaufort im Wintei 
und im Sommer zugehörigen Gradienten berechnet und (im Mittel) für die deut- 
schen Küsten gefunden 


Windstärke Beaufort 

2 

3 

4 

5 

6 

Reduziert auf Meter pro Sek 

31 48 

Mittleie Giadienten 

67 

88 

10 7 m 

Winter 

1 30 

148 

1 93 

2 32 

2 76 mm 

Sommer 

1 07 

134 

1 63 

1 96 

2 35 „ 


Dass im Sommer ein kleinerer Gradient für die gleiche Winds taike genügt, 
erklärt sich wohl leicht durch den staikeren vertikalen Luftaustausch im Sommer, 
der, bei gleichen Luftdiuckdifferenzen, die stärkere Bewegung der höheren Luft- 
schichten auch auf die unteisten Luftschichten ubertragt Ebenso wie eine jähr- 
liche muss deshalb auch eine tägliche Penode der Windstaike bei gleichen Gra- 
dienten vorhanden sein Bei Nacht ist bei gleichen Druckdifferenzen die Luftbe- 
wegung eine viel schwächere als am Nachmittage 

6 Verschiedenheit der Windstärken bei gleichen Gradienten aber 
verschiedenen Windrichtungen Bei dieser Untersuchung ist Sprung vor- 
ausgegangen und Ley nachgefolgt 


Sprung findet folgende Unterschiede: 


JT O 

Windstärke Beaufoit 

2 3 4 

Entsprechender Gradient 

5 

6 

7 

N + NE + E 

0 96 1 18 1 46 

1 81 

185 

(2 93) 

S -hSW-h w 

1 37 1 68 2 03 

2 44 

3 00 

3 57 


Für ein und dieselbe nach Beaufort- Skala geschätzte Windstärke ist (um 
8^ morgens) der Gradient kleiner bei NE -Winden als bei SW -Winden Das Ver- 
hältnis v* JB ist bei den NE -Winden (wenig konstant) im Mittel 4-5, dagegen bei 
den SW -Winden (ziemlich konstant) im Mittel 3 2 

Ley hat wieder die Beobachtungen zu Stonyhurst und Kew (aus den Jahren 
1874 — ^1876) zu seiner Untersuchung verwendet, deren Ergebnisse im Mittel 
folgende sind: 

Mittlerer Gradient 0 61 0 95 1 22 1 52 1 83 mm 

Mittlere Windgeschwindigkeit (Meter pio Sekunde) 

Winde zwischen SSE und NW (mkl ) 19 28 36 50 5 9 

Winde zwischen NNW und SB (inkl ) 28 34 46 63 72 

1) 01 Ley, Suggestions on certain Vaiiatxons, animal and dmmal in the Relation of tlie Barometric 
Gradient to tlie force of the Wind Quart Jonrn B Met Soc. III 1876 pag 232 

2) Sprung, 1 e, Ley, Natuie Vol 24 pag 8 May 1881 
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Die Nord- und Ostwinde sind also viel stärker bei gleichen Gradienten als die Süd- 
und Westwinde. Ley hat viele Stationen in England in dieser Hinsicht geprüft und 
überall das gleiche Verhältnis erhalten. Das Verhältnis von v:JB ist zu Stony- 
Imrst und Kew für die Winde zwischen SSE und NW 3*2, für die Winde von NNW 
bis SE dagegen 4*0. Diese Verhältniszahlen stimmen fast völlig tiberein mit jenen, 
welche man aus den Bestimmungen von Sprung für die deutsche Küste erhält, 
so dass man setzen kann: Verhältnis v : AB bei Nord- und Ostwinden 4-2, bei 
Süd- und Westwinden 3*2. 

Ley wdrft die Frage auf, ob die Ursache dieses Unterschiedes nicht darin 
liegen könnte, dass die Ostwinde mehr auf die unteren Schichten der Atmosphäre 
beschränkt sind, während die Westwinde durch die ganze Atmosphäre wehen. Der 
Gradient für Ostwind ist auf die unteren Schichten der Atmosphäre beschränkt, 
wogegen der Gradient für Westwinde bis zu den grössten Höhen hinaufreicht. 
Man kann aber auch an die verschiedene Bewölkung bei Ost- und Westwinden 
denken, die ersteren bringen heiteres Wetter und damit einen stärkeren Luftaus- 
tausch zwischen unten und oben, was eine Verstärkung der Winde oder eine Ab- 
nahme des Gradienten bei gleicher Windstärke bewirkt. 

7. Beispiele für den Einfluss der Ablenkungskraft der Erdrotation 
und der gewöhnlichen Fliehkraft auf die Gradienten in den atmo- 
sphärischen Wirbeln der höheren und der niedrigen Breiten. 

In den höheren Breiten ist die Ablenkungskraft gross, die Windbahnen sind 
aber bei den meisten Stürmen nur wenig gekrümmt, sie folgen häufig nahezu den 
Isobaren, der Krümmungshalbmesser r ist also sehr gross, der Ablenkungswinkel a 
desgleichen, nicht selten 60 — 70®. 

a. Höhere Breiten. 26./27. Januar 1874 WNW-Sturm in Wien. Wind- 
stärke von 7 — 8^ am (reduziert) 23 m*, ^ = 48®; Luftdruckminimum 720 mm bei 
Petersburg; r ca. 1630 km; a nahe gleich 90®. Mit diesen Argumenten berechnet 
sich AB wie folgt: 

I. 0*156 V sin gp = 2-67 Ablenkungskraft der Erdrotation. 

11. 1076 (v^ : r) =0*35 gewöhnliche Fliehkraft. 

Gradient =3-02 mm 

II. tritt also gegen I. in solchen Fällen sehr zurück. Dies ist Eegel bei den 
meisten Stürmen der gemässigten Zone, bei denen die Windbahnen keinen ausge- 
bildeten Wirbel bilden, sondern nur Teile desselben vorhanden sind. Wäre a = 75® 
gewesen, wie ziemlich normal für WNW, so wäre der Gradient 3-02 :sin 75® = 3*13. 

Die Abmessung des thatsächlichen Gradienten auf den „Hoffmey er sehen 
Karten“ ergiebt 3*30 mm. Die Übereinstimmung zwischen Eechnung und Beob- 
achtung ist also eine vortreffliche. Natürlich mehr zufällig, da die Anemometer 
selten die wahre mittlere Luftbewegung angeben, denen der Gradient entspricht.^) 


Aucli in. unseren Breiten kommen aker zuweilen echte Wirbelstürme (Cyklonen) vor. Z. B. Sturm vom 
S./9. Dezember 1886 (Har ding, Quart. Journ. XIII. July 1887). Isobaren sehr nahe kreisförmig um das sehr 
tiefe Minimum (700 mm über NW-England und SW-Schottland), r — 400 km ea., cp~ 56*^, v = 35 m, « = 90®. Be- 
obachteter grösster Gradient auf der SE-Seito 7.3mm. Für diesen Fall erhält man als Gradienten; 

I. Durch die Ablenkungskraft : 4.52. II. dnreh Fliehkraft : 3.30. Summe: 7.80mm. 

Mit V = 30 m erhält mau 6.30. — Der schottische Wirhelsturm hei Edinburgh vom 21. Januar 1868 gieht : 
beobachtet 12.7, v beobachtet 40 m, r = 260kra, « = 90 genommen. Berechneter Gradient: 

I. gieht 5.17. II. 6.62. Summe: 11.8 Gradient. 
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h TropisdieWiibelstuime Eei diesen ist wegren der niedrigen Breite der 
Effekt dei Ablenknngskraft der Erdrotation auf den Gradienten geringe, dagegen 
jener der Zentiifugalkraft des Wirbels seLr gross Z B . 

W^estindisclie Wirbelstnrme vom Oktober 1876 nach P Yiües In 60 See- 
meilen Abstand vom Zentrum Gradient 13 8 mm, r— 130 km, « = 60^ m = 
t==25^, v=35m (^^). 

I 0*156 V sin 9 == 2 09 
II 1076 (v2 r) = 10 21 

Gradient = 12 30 mm. 

Die Koirektion für den Ablenkungswinkel a und für T = 273 -f- 25 = 298 
betragt : T sin a. Somit AB (T^ T sin a) == 12*30 X 1*058 = 1 3 01 mm Die 
angenommene wahrscheinliclie Windstärke von 35 m entspricht demnach sehr nahe 
dem wahren Gradienten. 

In diesem Palle ist der Effekt der Zentrifugalkraft auf die Luftdruekabnahme 
im Zentrum 5 mal so gross, als jener der Ablenkxmgskraft der Erdrotation. Dieses 
Überwiegen der Fliehkraft ist Regel für die tropischen Wirbelstürme. 

Bei dem Bahama-Orkan vom Oktobei 1866 war der Gradient 118 mm, die 
gemessene Windstärke 30-— 45 in pro Sekunde 

Die vonFerrel aiifgestellten Gleichungen für die Beziehungen zwischen Wind- 
geschwindigkeit und Gradient bei stationären Bewegungszustandeii in atmospliaiischen 
Wirbeln entsprechen demnach recht gut den Beobachtungen 

II. Die Eiitstehimg der tropisclien Wirbelstiirme und der Baronieter- 
ininiiua iiiid -Maxima der aussertropischen Breiten. 

Die mathematischen Tlieoiien von Ferrel und von Giildberg und Mohn 
über die Beziehungen zwischen Windstärke und -Richtung und Giadient nehmen 
die Erafte, die in den Sturmfeldern thatig sind , als gegeben an , sie beschäftigen 
sich nur mit der Form der Bewegungen, ohne die Frage, woher die Bewegungs- 
energie stammt, zu berühren Die „ahlenkende Kraft der Erdrotation“" und die 
gewöhnliche Fliehkraft sind ja keine Kräfte im eigentlichen Sinne, sie können keine 
Arbeit leisten, was schon früher betont worden ist, sie vermehren auch nicht die 
Energie der Bewegungen, bei denen sie anftreten, sondern andern nur die Form der 
letzteren, sowie die örtliche Yeiteilung der Energie Die Giadienten können lokal 
verstärkt, also potentielle Energie örtlich aufgeliauft werden, ohne dass deshalb die 
Summe der lebendigen Kiäfte im Sturmfelde als Ganzes einen Zuwachs erfahrt. 
Die Beantwortung der Frage nach der Entstehung der atmosphärischen Wirbel 
muss deshalb auch uher die Herkunft der Bewegungsenergie in denselben wenigstens 
im allgemeinen Auskunft geben. 

Die Art der Entstehung oder die Bildung der tropischen Wirbel- 
stürme ist his zu einem recht befriedigenden Grade, namentlich durch die Arbeiten 
der indischen Meteorologen (Blanford, Wilson, Eliot), aufgeklart worden 

Nirgends ist auch die Gelegenheit zum Studium der Entstehungsbedingungen 
einer grossen Cyklone so günstig, wie uher der Bai von Bengalen, die ringsum 
von meteorologischen Stationen umsaumt ist und auch durch regen Schiffsverkehr 
genügend Beobachtungen auf offener See selbst zu liefern vermag Aus den Mono- 
graphien über einzelne Cyklonen, die früher citiert worden sind, ergiebt sich folgende 
Entstehungsgeschichte derselben 
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Die grossen Cyklonen der sogenannten Übergangsperioden (von einem Monsun 
zum anderen), also jene des Mai und Oktober oder November, entstehen zu einer Zeit, 
wo der Luftdruck über Indien und der Bai von Bengalen sehr gleiclimässig verteilt ist. 
Sie bilden sich im Süden der- Bai, in dem nördlichen Grenzgebiet des vorrückenden 
oder sich zurückziehenden SW- Monsuns, in einer Eegion etwas niedrigeren Luft- 
druckes, wo Kalmen und leichte variable Winde herrschen. Die Schiffe finden 
über der Fläche, wo sich später die Cyklone ausbildet, unruhiges gestörtes Wetter, 
örtlich mit mehr oder weniger ausgebreiteten Eegenböen, bei leicht fallendem Baro- 
meter. Es dauert zwei bis drei Tage, oft auch länger, bis die Winde und die 
Böen eine Konvergenz gegen ein Zentrum zeigen. Sowie dies aber einmal ein- 
getreten ist, findet man auch, dass dieses Zentrum nicht länger am gleichen Orte 
verweilt, sondern in westlicher oder nördlicher Kichtung langsam, anfangs nament- 
lich, fortschreitet. Der Wirbelsturm hat sich gebildet. 

Wie wir in dem Abschnitte über die Bildungsstätten der Cyklonen gesehen 
haben, entstehen auch die Wirbelstürme anderer tropischer Meere in einer Mulde 
niedrigen Luftdruckes zwischen zwei verschiedenen Windgebieten, je nach der Jahres- 
zeit näher oder entfernter vom Äquator. Doch hat man nur im Indischen Ozean 
die Ausbildung näher verfolgen können. Bedingung zur Ausbildung einer grossen 
Cyklone scheint zu sein, dass über einer grossen Fläche kein einheitliches erheb- 
liches Luftdruckgefälle besteht, wie man dies über der Bai von Bengalen speziell 
konstatiert hat. Dadurch kann es geschehen, dass der Anregung zu einer zen- 
trierten cyklonalen Luftbewegung, die in der Mulde niedrigen Druckes bei günstigen 
Bedingungen sich zuweilen einstellt, die Luftmassen auf grosse Entfernungen hin 
folgen können und der Wirbel derart eine grosse Bewegungsenergie in sich zu 
konzentrieren vermag. Da grosse Cyklonen immerhin ziemlich seltene Erscheinungen 
sind, so müssen alle Bedingungen zur Entstehung derselben nicht häufig vorhanden 
sein. Nur wenn die allgemeine Luftdruckverteilung zu verschieden gerichteten, 
schon mehr oder weniger konvergierenden Gradienten sich hinneigt, wird sich ein 
grosser einheitlicher Wirbel leicht ausbilden können. 

Die Wirbelstürme sind von heftigen Niederschlägen begleitet. Diese letzteren 
scheinen bei der Fortexistenz derselben eine Kolle zu spielen. Hat sich ein Wirbel- 
sturm ausgebildet, so strömt demselben aus weitem Umkreise die Luft zu, und 
steigt im und in der Umgebung des Zentrums auf. Die Niederschläge sind eine 
Folge dieser aufsteigenden Luftbewegung, und sind deshalb eine notwendige Be- 
gleiterscheinung der Wirbelstürme. Damit der Wirbel fortdauern kann, muss 


3) Böi don Maicyklonen der Bai von Bengalen sohemt der Büdeen et-was höheren Luftdruckes, der daun 
noch über der Bai besteht, eine ähnliche Bolle zu spielen, -wie hei der Entstehung der westindischen Cyklonen 
der höhere Druck im Norden der Kap Verdisehen Inseln. Bei der Madras - Cyklone 1877 ist dies nachweisbar 
der Ball gewesen. (Zeitschrift f. Met. 1880. S. 313.) *— Die Abhandlung vonKnipping: Zur Entwiclcelnngs- 
geschichto der Cyklonen subtropischer Breiten enthält gleichfalls Beobachtungen, welche dafür sprechen, dass 
die Cyklonen in einer Mulde niedrigen Luftdruckes, also in präexistierenden Gebieten schwacher cyklonaler 
Lufthewegung, ihren Ursprung nehmen. (Annalen der Hydrographie. Sept. 1895.) Der Autor citiert meine Ab- 
handlung: ,, Bemerkungen über die Entstehung der Cyklonen. “■ Zeitschrift f. Met. 1877. S. 308, in welcher 
dasselbe nachzuweisen schon früher versucht worden ist. (S. 309.) 

Die häufigeren Wirbel, die sich am Nordrande der Bai während der Periode des SW-Monsuna, also hei 
einem einheitlichen Luftdruck gefälle bilden und nach Indien hineinziehen, bilden sich nicht zu grossen Cyklonen 
aus, wie schon früher 8. 553 mitgeteilt wurde; sie haben grössere Ähnlichkeit mit den Stürmen des Sommer- 
halhjahres der höheren Breiten, auch darin, dass sie die Pähigkeit haben, über das Bergland Zentralindiens 
fortznschreiteu. „Die Bahn, der sie fast durchgängig folgen, scheint bestimmt von der Verteilung der Moiisun- 
strömungen, indem sie der Mulde niedrigen Druckes folgt, die zwischen dem Östlichen und westlichen Zweige 
der Monsune Nordindiens liegt.“ 

Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 
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die in denselben hmeingezogene Luft im Zentrum leicht aufsteigen und oben un- 
gehindert seitlich wieder abfliessen können Dies leisten die Niederschlage dei 
aufsteigenden Luftbewegung, weil sie die Warmeabnalime der aufsteigenden Luft 
veimindern und derselben einen giösseien Auftrieb gegen die Luft der Umgebung 
geben Da namentlich der fortschreitende Wiibel viele Bewegungshindernisse zu 
uberwinden hat, so winde die m ihm enthaltene lebendige Kiaft, deren Aufsamm- 
lung ei den günstigen meteorologischen Verhältnissen seiner Ursprungsstatte ver- 
dankt, bald aufgezeliit sein, wenn nicht die stetigen Verluste an Energie auch 
immer wiedei ei setzt weiden wurden Dies leistet die Kondensationswarme der im 
"Wirbel aufsteigenden feuchten Luftmassen, indem sie das Aufsteigen der Luft und 
den Ahfluss deiselben in dei Llolie befordeit, und deiait die Diuckdifferenz zwischen 
dem Umfang und dom Zentium des Wirbels aufiecht eilialt Daneben kann aber auch 
von aussen dem Wirbel Energie zugefuhrt werden, indem er von dem schon be- 
stehenden Druckgefälle der Meeresgebiete, die er bestreicht, Nutzen zieht, wie dies 
bei den Wiibehi stattlindet, die am Rande eines Gebietes lieberen Lul’tdiuckes ent- 
lang ziehen, und das ist zumeist, wenn nicht immer dei Fall 

Man hat in den starken Niederschlagen, welche die Wirhelsturme begleiten, 
die Ursache ihrer Entstehung, ihrer Kraftleistungen, ja selbst die Ursache des 
niedrigen Luftdruckes im Zentrum derselben gesucht Letztei e Ansicht ist durch 
die Theorie von Eeirel und Giildberg-Mohn allem schon genügend widerlegt 
Wenn sich aus Richtung und Starke des Windes im Gebiete des Stuimfeldes die 
Verteilung dei Gradienten so vollständig mit den Beobachtungen ubeieinstimmend 
berechnen lasst, so kann der Niedei schlag bei der Luftdruckveiteiluiig keine merk- 
liche Rolle spielen Die Annahme, dass Niederschlage allein erhebliche Barometer- 
depiessionen ei zeugen können, findet weder von Seite der Theorie noch in den 
Beobachtungen eine Stutze 

Die starken Niedei schlage sind eine Folge der im Innein des Wirbels auf- 
steigenden Luftmassen, nicht umgekehit, sonst musste man die Niederschlage als 
ohne Ul Sache entstehend ansohen. Dass an den Oiten starker Niederschlage diesei 
wegen allein keine Cjklonen sich bilden, ist durch so viele Thatsaclien festgestcllt, 
dass es unnolig ist, langer dabei zu verweilen Die sog. „Kondensationstheorie“ 
der Cyklonen, wie sie die in^disciien Meteorologen lange Zeit hindurch hartnackig 
festgehalten haben, entbeliit völlig einer zui eichenden Begründung. Sie beruht 
grösstenteils auf einer Verwechselung von Uisache und Wiikung und konnte nm 
gestuzt werden duich die Annahme, dass auf keine andere Weise die dem Wirbel 
innewolmendc Bewegungsenergie zu erklären waie 

Aus den von den indischen Meteorologen selbst klaigelegten mctcoi ologischen 
Verhältnissen bei der Entstellung giossei Wirbelsturme ergiebt sich abei von selbst 
die Quelle der Energie derselben Dieselbe besteht daun, dass die praexistierenden 
meteorologischen Verhältnisse es eimoglichen, dass Luftmassen von allen Seiten und 
weither unter Wirbelbildung einer bestimmten Eidstelle Zuströmen Em sein geringer 

^3 Hann, Uber den Emfinss des Eegons auf den Barometei stand und uboi die Entstellung dei Niedor- 
scliliige ira allgemeinen Zeitschrift f Met BIX 1874= S 289 und ebenda B XV 1880 S 318 etc Eeyeunil 
andere haben fieihoh. bereobnet, dass die Kondensation des Wasserdainpfes eine Euftdruclrveiminderung von s/,- 
dei Niederscblagsbohe erzeugt Aber die Voran sseUungen der Reebnung (dass dei Niedersclilag ohne Ab- 
kühlung der Luft, von selbst, spontan erfolgt) sind in der Natur nie erfüllt, und das Resultat ist deshalb 
ohne jede Bedeutung für die Meteorologie Boye, Pogg Annalen CXXV. 3865 , und „Die Wirhelsturme“, 
fiuber noch Kronig, Pogg Annalen CXXIII 1864 

2) Selbst der ungeheuere Regenfall zu Cherrapunji erzeugt beme Abnahme des Luftdruebes Das Baiomoter 
steigt sogar bei den stäiksten Eegen, wie Eliot selbst mitteilt 
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•Gradient kann unter diesen Verhältnissen den inneren Wii’helringen die beobachtete 
Bewegungsenergie liefern. Da in den Tropen die ablenkende Kraft der Erdrotation 
noch ziemlich gering ist, so kann sich diese Energie auf einen relativ kleinen 
Raum konzentrieren und die ungeheuren Windstärken daselbst erzeugen.^) 

Die energische Kondensation des Wasserdampfes im Innern des Wirbels spielt 
•dabei wohl auch eine bedeutsame Rolle, indem sie eine rasche Abfuhr der Luft- 
massen befördert und dadurch eventuell auch die Wirbelenergie verstärken und die 
Druckdifferenz zwischen Zentrum und Rand, sowie auch die Wirkungssphäre des 
Wirbels selbst vergrössern kann. 

Da hervorragende Meteorologen Schwierigkeiten darin gefunden haben, dass 
«lus ursprünglich schwachen Luftbewegungen und Gradienten die grossen Wind- 
stärken des inneren Gebietes der Cyklonen entstehen können, so sollen den Er- 
fahrungen entnommene Beispiele hier angeführt werden, welche die Hinfälligkeit 
-dieser Einwendung nachweisen. 

Ausgehend von den Erscheinungen, die heim Sti*ömen von Wasserdämpfen durch konische ver- 
■engte Röhren beobachtet werden, sagt Max Möller: 

Wie in den Fällen von konisch konvergierendem Zufluss und divergierendem Abfluss das 
Phänomen einer Druckdepression durch eine minder grosse motorische Kraft erzeugt wird, so liegen 
die Verhältnisse ähnlich für den Wirbel. Wofern eine motorische Kraft p gegeben ist (ein kleiner 
■Gradient wie in dem Beispiel, siehe Anmerkung 1), können sich Wirbel bilden, in deren Zentrum ein 
Überdruck gegenüber der Ümgebung herrscht, welcher ein Mehrfaches von p sein kann. Es ist dies wohl zu 
beachten, wenn man nach den Ursachen der Depressionen forscht. Eine motorische Kraft ist dort ge- 
geben, wo durch eine Verschiebung Luft in den Bereich anderer Gradienten gerät, derart, dass diese 
Luft nun befähigt wird, diesen Ort zu fliehen und ihn von Luft teilweise zu entblössen. Es gehört 
zu dem Entstehen einer Depression unter anderem das Vorhandensein verschiedener Gradienten in 
räumlich benachbarten Gebieten. Dabei ist die Tiefe der entstehenden Depression nur von dem Um- 
stande abhängig, ob der Austritt der dem Zentrum zuströmenden Luft dauernd durch eine motorische 
Kraft begünstigt wird, welche gross genug ist, diejenigen Verluste an lebendiger Kraft zu ersetzen, 
welche durch Reibung, Massenmischung oder auf andei*e Weise horhoigcfiihrt werden. Die gleiche 
motorische Kraft erzeugt über den Meeren, wo die Reibung geringer ist als über dem Lande, tiefere 
Depressionen und stärkere Winde als über dem Festlande.'^) 

Ferner mag noch das folgende Beispiel nach Helmholtz über die Entstehung 
der Wirbelsturme hier Platz finden, obgleich es bekannt und öfter angeführt 
worden ist. Es zeigt aber auf das schlagendste, wie ein geringes Drehimgsmoment, 
wie ein solches an der Stelle, wo die Cjklonen sich bilden, nach den Beobachtungen 
vorhanden ist, die heftigsten Wirbelbewegungen hervorbringen kann, ohne weitere.s 
Hinzutreten äusserer oder innerer Kräfte, wenn nur der Abfluss in der Wirbel- 
aclise nicht gehemmt wird. ^ 

„Den Vorgang der Bildung von Wirbelstürmen kann man nach gewissen Beziehungen hin sehr 
gut in kleinerem Massstabe im Wasser nachahmen. Man nehme ein kreisrundes Getass, welches 
•oine Öifnung im Boden hat, die zuerst durch einen Kork geschlossen wird. Durch Rühren mit der 
Hand setze man das Wasser in langsam rotierende Bewegung und ziehe den Kork aus. Run beginnt 
-das Wasser in der Mitte auszufliessen, es wird durch neues ersetzt, welches von der Peripherie her 


1) Wenn wir die Bacbergunge-Cylclone als Beispiel benutzen, so können wir nach den Beobachtungen der 
Wirkungssphäre derselben am 31. Oktober ihr einen Halbmesser von GOO Seemeilen = 1100 km geben. Nach Idlio t 
hatte der Wind schon in einem Abstande von 200 miles = 370 km oiiio orkanartige Stärke. Wir wollen das 
Maximum der Intensität in 180 km annehmen und die Windstärke v dort gleich 50 m setzen. Dann war hier die 
lebendige Kraft in einem Wirbelringe von einem Quadratmeter Quorsebnitt gleich v^ = 1/2 . 1.293 27t v x 2500 
— 1828 X 100 Kilogramm-Meter. Nehmen wir nun eine ursprüngliche Druckdiflerenz von nur 2 V 2 nim auf jene 
Distanz von 920 km zwischen dem äusseren Rande des Wirbels und dem inneren Wirhelring an (Gradient also 
0.3 mm), in welchem die Geschwindigkeit v erreicht wird. Unter dem Einflüsse dieser Druckdifferenz setzt sich 
die Luftmasse 2r ä m gegen das Zentrum der Depression in Bewegung und fällt dabei 0.0025 x 10 515 = 26.3 Meter. 
Die lebendige Kraft, die sie dabei erlangt, d. i. mgh, ist demnach 1927 x 10^, reicht also hin, eine Windge- 
schwindigkeit von 51m in dem Wirbelring von 180 km Halbmesser zu erklären. Die gleiche Steigerung der (Ge- 
schwindigkeit findet statt in jeder Verengung eines Strombettes auch bei gloichmässigera Gefälle. Hann, Über 
die Entstehung der Cyklonen. Zeitschrift f. Met. B. XII. 1877. S. 311. 

Die zur Erzeugung eines Wirbels erforderliche motorische Kraft. Met. Z. 1S9G. S. 19. 
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sicli dem. Zentruin nah eit und dessen Rotationsbewegung in dem Masse, als dies geschieht, zunimmt. 
Nahe dei Mitte 1^11 d die Zentiifugalkraft diesei heftig lotiei enden Ringe so gioss, dass der Wassei- 
diuck mellt mehr im stände ist, eine weiteie Veiengeiung derselben zu bewirken Dann bildet sich 
durch die Wasseimasse eine senkrechte, mit Luft gefüllte E-ohie, die his zui unteren Oftming Innah- 
reicht, nach oben hm sich trichterförmig erweitert und gewöhnlich schiaubenfoiinig an iluer Wand 
gestreift ist Diese Rohie hat genau die Eoim, in dei man Wassei bösen abzubilden pflegt Wiift 
man einen Kork m die Rohre, dei einerseits weiss, andeiseits schwaiz bemalt ist, so wirbelt 01 so 
schnell herum, dass die beiden Faibcn sich zu gleielimassigem Grau vermischen 

Auch im Wasser können wir also den Übergang aus eiiiei ursprünglich langsamen Wirbel- 
bewegung in eine aussei 01 den tlidi schnelle beobachten Sobald dei Wiihel sich ausgebildet hat 
rtiesst das Wassei nur noch langsam aus, weil dei giosste Teil der Ausllussothiung von der Luft- 
lohie eingenommen ist Es ist hauptsächlich nui das Wasser vom Boden des Gefasses, das aiisfliesst 
nachdem es daselbst durch Reibung seine Geschwindigkeit verloien hat Dieselbe Spiralhewegung 
gegen das Zentrum hm haben die Wnbelsturme am Erdboden Auch in diesen durten wii annehmen 
dass es hauptsacMich die mächtige Zentrifugalkiaft ist, die das Aufsteigeii dei warmen Luft ver- 
zögert Eist in dem Masse, als die Rotationsbewegung sich duich Reihung am Erdboden vermindeit 
wild die Luft m die Hohe steigen können, oben weiter wirbelnd, dann aber ihre Kieise mit Nach- 
lass der Rotation allmählich ausbreiten cl, in dem Masse, als neue Ijuft nacliiolgt 

Wenn ubiigeiis einmal ein solchei Wirbel ausgebildet ist so kann ei in Luit, wie 111 Wasser 
lange fortbestehen, auch wenn die Ursachen aufhoien zu wirken, che ihn hcrvoigehracbt haben; die 
Bewegung dei Luftmassen wird durch das Beharrungsvermögen uiiteilialten, sie eilischt eist allmäh- 
lich. duicli den Einfluss der Reibung — Die neueren Untersuchungen uhei die Glosse der Luft- 
leibung haben ergeben, dass im Innern ausgedehnter Luftmassen die Geschwindigkcitsahnahme durch 
die Reihung -verschieden bewegter Luftseliicliten gegen einander eine aiisseist langsame ist Nui an 
den Widerstanden des Bodens findet schnelle Abnahme statt“ (Helmholtz, Wirbolsturme und Ge- 
wittei Deutsche Rundschau II Marzheft 1876 Abgedruckt m „Voi trage und Reden“) 

Lebneicli ist bei diesem Yoigang besonders auch, wie durch das Hinzutieten 
eines anfänglich scliwaclien Dotation smomentes die Yerteiluiig dei Energie in der 
Wassermasse eine so wesentlich andere wird, als oline die Einfiihrung derselben. 
So ^ie das Wassei im Gefasse durch die Öffnung unten abfliesst, so fliesst in 
einer Cyklone die Luft, durch die Koiidensationswärme des Wasserdampfes unter- 
stützt, aus dem zentralen Teile dei selben nach oben hm ab Die xVnalogie ist eine 
fast Yollkommene 

Die tropiselieo atmosphaiischen Wirbel unterscheiden sich duich folgende zwei 
Eigeuschaften wesentlich yon jenen der holieien Ereiten. 

1 Die Tempel atm Verteilung um das Wiibelzentrum ist eine symmetrische, die 
verschiedenen Sektoien haben gleiche Tenaperatur, die Asymnictiie der Isobaren in 
der Höhe stellt sich also nicht sogleich von selbst ein, wie bei den aus sei tropischen 
Wiibeln 

2 Die ablenkende Kraft der Erdrotation ist noch gering, die Luftmassen 
können sich deshalb dem Wirbelzentrnm stark annahern, bis die gewöhnliche Flieh- 
kraft zu kräftig auftiitt (S 576) Eas Sturrafeld ist deshalb von beschiaiikteier 
Ausdehnung, der Wirbel selbst aber viel heftiger 

Die Folge davon ist, dass die tropischen Wirbelsturme ziemlich reguläre Wirbel 
sind und auf sie die Theorie eine riclitigeie, smngeina&sere Anwendung findet, als 
auf die aussertropischen Wirbelsturnie 

Die Entstehung der tiopischen Wirbelsturme und die in denselben auftietenden 
Kraftäusserungen finden m den vorstehend mitgeteilten Beobachtungen und theore- 
tischen Überlegungen eine vollkommen zureichende Erklärung ^ 

Die Aniialime, dass bei dea Wii belbildungeii eia nicht stabiles vertikales tbermischoa Gleiehgewiebt 
eiae grossere Bolle oder gar die Hauptrolle spiole, findet la den. Beobachtungen keine Stutze Besonders tritt 
dies hei den ausseitropiscben atmospbänseheu Wirbeln des Winterhalbjahros deutlich zu Tage, die ja vornehm- 
lich zu ^Zeiten auftreten, wo das vertikale Tempexatnrgleiohge wicht sehr stabil ist, was diese Wirbel durchaus 
nicht hindert, die weitesten Strecken über solche Gebiete zuxuck/alegen Aber auch die Entstehung und Fort 
Pflanzung der tropischen Wirbelst ürme spricht dagegen Wnbelstuime folgen sich ja geino auf der gleichen 
Kahn, was entschieden dagegen spricht, da dei eiste Sturm den labilen Zustand schon ausgelost haben muss. 
Die grossen Oktober- und November- Cyklonen der Bai von Bengalen z B tieten geiade nach der Regenzeit 
ein, wo as leitikale Temperaturgleiebgov’sicht am meisten stabil geworden ist. Dass die Wnbelsturme hei 
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Die Wirbelstürme der Tropen sind zumeist Gebilde der unteren 
Schichten der Atmosphäre. Der aktive Wirbelkörper der tropischen Cyklonen 
scheint zu keiner grossen Höhe der Atmosphäre hinauf zu reichen, was daraus her- 
vorgeht, dass dieselben beim Betreten des Landes fast immer rasch erlöschen, und 
dass ganz geringe Höhenzüge sie zur Auflösung bringen. Die Hemmung, welche 
die rotierende Bewegung der untersten Luftschichten erfahrt, genügt demnach, den 
ganzen Wirbel rasch zum Stillstand zu bringen. Sie unterscheiden sich dadurch 
wesentlich von den Wirbelstürmen des Winters der aussertropischen Breiten. Wenn 
sie aber, wie die westindischen Cyklonen, höhere Breiten erreichen, gewinnen auch 
die tropischen Wirbel an vertikaler Mächtigkeit.^) Die Ursache liegt wohl darin, 
dass in den Tropen in Höhen von 3 km und weniger schon eine der unteren ent- 
gegengesetzte Luftströmung herrscht, der „Antipassat“. In den höheren Breiten 
aber hat die ganze Atmosphäre eine ziemlich gleichförmige west-östliche Bewegung. 

Die vertikale Temperaturverteilung in den tropischen Cyklonen 
ist unbekannt. Ob der Luftkörper derselben wärmer oder kälter ist, als die Um- 
gebung, bleibt fraglich. 

Blanford berechnet aus der Wärmeabnahme in der aufsteigenden gesättigt- 
feuchten Luft von 21 — 27^ C. in grösseren Höhen einen Temperaturüber- 
schuss von 3*^ C. gegen die Umgebung; in den unteren Schichten ist die Luft 
in den Cyklonen jedenfalls kälter als die der Umgebung. Auf die Erwärmung der 
in der Höhe im Umkreis einer herabsinkenden, von der Cyklone „ausgeworfenen“ 
Luft hat Blanford keine Kücksicht genommen. Auf keinen Fall spielt die Tempe- 
ratur bei der Entstehung und auch bei dem Fortschreiten der tropischen Cyklone 
-eine wesentliche Rolle. 

Das Fortschreiten der tropischen Cyklonen erfolgt, wie schon in der 
Beschreibung derselben eingehender erörtert worden ist, innerhalb der Tropen in 
der nördlichen Hemisphäre nach WNW etwa, in der südlichen nach WSW. Ausser- 
halb der Wendekreise biegen die Bahnen um nach ENE und ESE. Die That- 
sache, dass alle Barometer minima die Tendenz zeigen, sich dem Pole zu nähern, 
hat Ferrel dadurch erklärt, dass bei Wirbeln von einigermassen erheblichem Durch- 
messer in dem dem Pole näheren Sektor derselben die Luftströmungen, der höheren 
Breite wegen, eine grössere Ablenkung erfahren, als jene auf der Äquatorseite des 
Wirbels. Der niedrigste Luftdruck, das Zentrum des Wirbels, wird dadurch stetig 
auf die Polarseite des Wirbels verschoben. Daraus resultiert die „Polartendenz“ 
der Wirbel. Die wirkliche Fortpflanzung des Wirbels ist nun die Resultierende 
dieser Komponente und jener, welche aus der vorwiegenden Luftströmung in dem 
Gebiete, aus welchem der Wirbel seine Luftzufuhr erhält, sich crgiebt. In den 
iTropen haben demnach diese beiden Kräfte die Richtung N und W, der Wirbel 
geht darum nach NW (südliche Halbkugel S und W, Richtung SW), ausserhalb 
der Tropen sind diese Richtungen N und E, der Wirbel geht deshalb nach NE 
(auf der südlichen Halbkugel nach SE). 

ihrer Fortpflanzung die warmen Meere und warmen Meeresströmungen 'bevorzugen und aufsuchen, ist darin be- 
•gründet, dass dadurch die aufsteigende Lufthewegung begünstigt wiid, namentlich auch durch die reichlichere 
Kondensation von Wa-sserdampf , durch welche die Foitexistenz des Wirbels unterstützt wird. Mau kann über- 
haupt nicht annohmen, dass über so av eiten Gebieten, Avie sie von den grossen Wirbeln durchzogen Averden, 
■ein thermisch labiler Gleichgewichtszustand besteht. 

1) Auch die Höhe der Teifune kann keine grosse sein, sagt Knipping, da sie über den Gebirgen von 
Japan, deren Höhe man rund zu 2000 m annehmen kann, schnell zerfallen. Bigelow giebt den Avestiiidischen 
Hurricans eine Höhe von 8—10 km, den Cyklonen der Vereinigten Staaten aber nur 3— 5 km, bei erstoren ist 
aber deren aussertropische Fortsetzung gemeint. (Am. Journ. of Science. 4. Ser. Vol TH. Dez. 1809.) 
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Mau daif sich diuchaus iiiclit vorstellen, dass wir in einem fortschreitendem 
Wirbel immer die gleiche Luftmasse vor uns haben, dass die wirbelnde Luftmasse 
durch die ruhende odei bewegte Luft der Umgebung als fremdei Lnftkorper, als 
Eindringling foitschi eitet Dagegen spiechen die Beobachtungen und die Mechanik, 
erstere namentlich ganz entschieden in den ausser tropischen Wiibeln Das Eort- 
sclireiten des Wirbels besteht daiin, dass die Wnbelbewegung auf immer neue Liift- 
massen übertragen, dass stets neue Luftmassen in die Wirbelbewegung liinehi- 
gczogen werden Diese Luftmassen bringen ihie Eigenschaften, ilnen frnlierem 
Bewegungsziistand, ihien Temperatur- und Feuchtigkeitsgehalt mit, und bestimmen 
daduich auch die Lichtung des Fort schrei tens des Wnbels, che veischiedene Ge- 
schwindigkeit in den vei schiedenen Sektoien desselben, wie schon S 544 gezeigt 
worden' ist Jeder Wiihel muss sozusagen mit den Beweg ungszustanden der Liift- 
legionen rechnen, in deren Gebiet er eintritt 

Man kann aber die Bahnrichtuiig, namentlich auch die Umbiegung derselben, 
noch von einem anderen Gesichtspunkte aus betrachten und die Druckverteilung über 
den Ozeanen als bestimmend dabei ansehen Die fortschreitenden Bai ometei minima 
lassen die Barometeimaxima zu ihrer Rechten liegen Diese Erfahiung, die in dem^ 
Abschnitt „Zugstrasseii‘‘ ausführlicher daigelegt weiden wird, genügt auch, die Bahn 
der westindischen Cyklonen zu erklären, welche das Bai ometermaximum , welche» 
die Mitte des Atlantischen Ozeans m den subtropischen Breiten einnimint, links- 
seitig umkreisen Die Achse dieses Maximums hegt im Eruhsommer unter 26®, 
im Spätsommer 30® noidl Br 

Da auch m den anderen Ozeanen die Paiabelb ahnen dei Cyklonen eine 
analoge Beziehung zu den Gebieten höheren Lnfldmckes ubei denselben aufweisen, 
so kann die obige Eiklarmig verallgemeineit werden 

B. Über die lUatur und Entstehung der Barometerminima und 
-Maxima der aussertropischen Breiten. Die nächste Ui sacke der von heftigeren 
Winden umkreisten Luftdiuckminima ist von Feirel und von Guldberg und 
Mohn in den Fliehkiaften, die dabei auftreten, erkannt worden. Daneben giebt es- 
allerdings noch ausgedehntere, seichte Barometerdepressionen über jenen Teilen der 
Eidoberflache, deren Tempeiatur erheblich über die der Umgebung hinausgeht, von 
denen deshalb in dei Hohe die Luft ahfliesst, wobei das Barometer an der Erdober- 
fläche fhllt. Die Luftbewegungen, die dabei eintreten und die S 412 erläutert 
wurden, sind dabei im allgemeinen zu wenig lebhaft, als dass die dahei auftreten- 
den Fliehkräfte auf den Luftdruck erheblichen Einfluss nehmen könnten 

Denken wir uns abei das S. 424 geschilderte System der Konvektionsströ- 
mungen sehr kräftig entwickelt und auf einen kleinen Teil der Erdoberfläche be- 
schrankt, so werden die Fliehkiafte den Luftdruck im Zentrum der hoher erwärmten 
Luftmasfte so stark erniedrigen, dass ein wirklicher Luftwu bei entstellt, eine Cy klone 
(mit warmem Zentrum) Ist die aufsteigende Luft trocken, so kühlt sie heim Auf- 


1) Lolirreick sind in dieser Beziehung folgende Eisclieinnngon. bei dem Teifunen Ostasiens, dioDoborok 
mitteilt „In einei Höhe Tielleicht Hemer als 1 lern hört dieEichtung dos Windes auf, nach einwärts gerichtet 
/.xi sein, nur auf der Biiichseite (.es ist die Zeit des S-Monsnus Ostasiens) bläst dei Wind noch gegen das Zentrum.. 
Es ist in der That der vorherrschende Wind in dieser Hohe, welcher den. Teifun mit sich führt, denn spät im 
Herbst giebt es jedes Jahr einige Teifune, die sich gegen den NE-Monsun bewegen Aber imm iveiss, dass der 
!NE->Monsnn zu dieser Zeit sehr seicht ist und dass über ihm der SW-Wind weht Diese Teifune verschwinden 
dann oft plötzlich, offenbar wenn der llTE-Monsnn an Mächtigkeit und Intensität znnimnit.“ 

Joppen, tlber die mechanischen Ursachen der Orts Veränderung der atmospliänschon Wirbel Met 52. 
TV 1880 S 41 
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steigen im inneren Teil des Wirbels so rasch ab, dass, wenn nicht eine lebhafte 
Erwärmung von unten erhalten bleibt, der Wirbel bald erlöschen muss, da der 
Abfluss der dem Wirbel zuströmenden Luft gehemmt und deshalb das Luftdruck- 
minimum bald ausgefüllt sein würde. Ist die zustrümende Luft aber wasserdampf- 
reich, so kann, wie früher erläutert worden ist, das Aufsteigen und der Abfluss 
der Luft oben durch die Kondensationswärme des Wasserdampfes derart begünstigt 
werden, dass die Wirbelbewegung fortdauern, gewissermassen stationär werden kann. 
Die vollständige Theorie solcher atmosphärischen Wirbel hat zuerst Ferrel gegeben, 
und einige Hauptsätze dieser Theorie sind auch oben S. 567 mitgeteilt worden. 
Man kann sich nun vorstellen, dass ein solcher über einer Erdstelle mit positiver 
Temperatur - Anomalie , ein infolge Überwärmung und hohen Dampfgehalt einer 
grösseren Luftmasse entstandener Wirbel fortschreitet, weil die Bewegungszustände 
in demselben wohl nie ganz symmetrische sein werden, und das Zentrum des 
Wirbels sich beständig gegen den Sektor mit den stäi’keren Luftbewegungen ver- 
schieben muss, oder weil die Kondensation des Wasserdampfes in einem gewissen 
Sektor des Wirbels reichlicher vor sich geht, und damit auch das Aufsteigen der 
Luft in demselben am lebhaftesten stattfindet. Derart erhält man eine fortschrei- 
tende Cyklone, wie sie die täglichen Wetterkarten aufweisen. Die Annahme, dass 
die fortziehenden atmosphärischen Wirbel, auch jene der aussertropischen Zonen, 
auf diese Weise entstehen, ist unter dem Namen der „Konvektionstheorie der Cyk- 
lonen“ bekannt geworden. Auf solche symmetrische Wirbel mit kreisförmigen Iso- 
baren bezieht sich die Ferrelsche Theorie. 

Das Wesen der „Konvektionstheorie“ der Cy klonen bringt es mit sich, dass 
man den Luftkörper des Wirbels als wärmer annehmen muss, als die umgebende 
Luftmasse, der Luftköiper der Cyklone muss einen Auftrieb haben und denselben 
auch beim Fortschreiten beibehalten. Da man sich letzteres Erfordernis nicht leicht 
anders erklären kann, als durch die Kondensation des Wasserdampfes, durch die 
Niederschläge in der Umgebung des Wirbelzentrums, so fällt die Konvektionstheorie 
mit der „Kondensationstheorie“ der Cyklonen im wesentlichen nahe zusammen.^) 

Es ist sehr wahrscheinlich, dass es auch derartige fortschreitende Barometer- 
minima in der That giebt, wie sie der Konvektionstheorie entsprechen, und zwar 
hauptsächlich im Sommerhalbjahr und solche kleineren Umfangs. Die Voraus- 
setzungen aber, welche deren längere Fortdauer ermöglichen, dürften nur selten er- 
füllt sein. Die Gesetze der Temperaturänderung in feuchten aufsteigeiiden, und in 
den daneben wieder trocken herabsinkenden Luftmassen müssen solchen Konvektions- 
strömungen bald ein Ende machen, indem die Temperatur in den ersteren rascher 
mit der Höhe abnimmt als in den letzteren, so dass der Luftkörper des Wirbels 
alsbald keinen Auftrieb mehr hat und die Wirbelbewegung erlöschen muss. Die 
S. 534 — 537 angeführten Beobachtungsergebnisse über die Wärmeabnahme mit der 


1) Ferrel seheant in letzterer Zeit, da er die Konvektionstlieorie der Cyldoneii als gefährdet ansali, sieb, 
diesem Standpunkt sehr genähert zu haben, der aber mit seinen früheren Ansichten nicht im. Einklänge steht. 
In der Abhandlung: On cyclones, -svateraponts and Tornados (App. 10. Eep. Coast and G-eod. Survey 1878. 
Washington 1880), S. 29, sagt Ferrel: Die Kondensation des Wasserdampfes spielt deshalb eine -wichtige Holle 
in den cyklonischen Störungen, sie ist aber keineswegs die erste oder auch nur eine hauptsächliche Ursache der 
Cyklonen. — Ferrel sehliesat sich Loomis an, der in seinen späteren Arbeiten auf Grund weiteren Studiums 
der Wetterkarten die Kondensationstheorie verlassen hat und den Kegeufall nicht mehr für wesentlich hält bei 
der Entstehung von Barometerdepressionen und auch nicht für deren fortschreitendo Bewegung. Die Depressionen 
entstehen nach Ferrel durch oyklonische Bewegungen, die sieh infolge von Temperaturstörungen einstellen, 
und diese müssen nach der Theorie stets bis zu einem gewissen Grade schon vorhanden sein, bevor die sekun- 
dären Erscheinungen, die sich aus der Kondensation des Wasserdampfes ergeben, platzgroifen können. 
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Hoho ni den Barometerminimis und -Maximis stimmen ja damit vollkommen überein 
Die Annahme aber, dass der Wiibel auf semei Bahn überall einen labilen ther- 
mischen vertikalen Gleichgewichtszustand antiifPt, ist so unwahrscheinlich, dass sie 
unstatthaft ei scheinen muss Die Beobachtungen sprechen auch dagegen 

Die giosseicn Earometei minima und Cyklonen sind geiade in jener Jahreszeit am 
häufigsten, intensivsten und am meisten langlebig, in welcher die Warmeahnahme mit 
der Hohe am langsamsten erfolgt und das vertikale Temperatuigleichgewicht sehr 
stabil ist (oft sogar Warmezunabme nach oben) Auch die Niederschlage sind zu 
dieser Jalneszeit am wenigsten eigiebig, der Einfluss der Kondensationswarme des- 
halb am wenigsten einflussreich In Hohen von 2 — dkm, in welchen die grossen 
Luftdruckwn bei des Winters oft sicherlich ihien Sitz haben, da sic Gebirgsketten 
von dieser Hohe ohne wesentliche Ahscliwacliung überschreiten, ist im Winter die 
Luft schon so dampfaim, dass die latente Wat me des Wasseidampfes zur Erhaltung 
ihier Eneigie fast nichts mehr beitragen kann. 

Es muss deshalb als höchst imwahi sehcmlicli bezeichnet werden, dass die 
giossen und langlebigen atmosphärischen Wiibel des Winterhalbjahres sowie auch 
jene des Sommerhalbjahres in dci Mehrzahl als Cjldoneii, die der Konvektions- 
theoiie entspieclien, anzusehen sind Einzelne Falle mögen immeihm Vorkommen 
Die Beobachtungen mit Drachen, die in so erfolgt eicher Weise bis zu und 
tibei 3000 m auf dem Observatoiiuin von L Ho teil durch Helm Clajrton aus- 
gefulnt worden sind, haben z B drei Cyklonen und darauf folgende Anticyklonen 
zur Kenntnis gebracht, in denen die Tempeiaturverhaltnisse den Anfoiderungen dei 
Konveküon&tbeoiie in der Tliat entsprochen zu bähen scheinen 

Im allgemeinen aber haben die Beobachtungen auf Beigen (Hann), bei Ballon- 
fahrten (Ass mann und Bei so n) und Balloiiaufstiegeri (Teisserenc de Bort) in 
Euiopa ergeben, dass der Luftkoiper dei Oy klonen bis zu Höhen von jedenfalls 
5 — 6 km kalter ist, als der der Anticyklonen (s S 537) Auch aus Ameiika 
hegen von Pikes Peak und vom Mt Washington damit ubeieinstimmende Beobach- 
tungen vor ln Ameiika folgen sich aber Cyklonen und Anticyklonen so rasch, 
dass lotzteie zumeist nur die Ei scheinungcn der kalten Rückseite von 
Cyklonen aufweisen können Die Falle mehr persistenter Anticyklonen, wie sie 
m Europa hauiigei sind, weiden aber in ihren Temperatur vei lialtnisseii auch dort 
der allgemeinen Regel entsprechen 


1) Blue Hill Mot Oli&orv Bull Ni 1 1900 Helm Clayton, Studios ol Cyclüuic and Antioyclonn 

l’lumomBiia with Kites pag 30 Tatlo XII Zu gi Halle im Septeinl)er 1898 und 1809 und oiner ini Fobiuar 1899 
Hohe m m O — IOOO 0—2000 0—3000 


Mittlere Tempeiatur 


0—1000 0—2000 0—3000 0 — 1000 0—2000 0—3000 

Abnahme d DampldraekGM, Dainpfdiuck Zunahme dei Wind- 
ander Ei doberilJiohe = 1 geseUt geacliwindig-k (mp Sek) 
3 CyUüiiGu 13 3 119 1) 8® C 0 63 0 53 0 42 8 10 14 

3 Anticyldoneu 82 59 43 0 54 0 07 0 15 2 4 — 

Die relative 'wie die absolute Heuchtigkoit nimmt in den. Anticyklonen mit der Hohe viel rascher ab, als 
in. den Cyklonen Die Differenz dei eisteren beträgt in 1000 m lOProz., in 3000 m schon 41 Proz (niedriger in 
der Anticyklone) — Die Windgeschwindigkeit ist an der EidoheraUeho in den Cyklunon um oimge Meter pro 
Sekunde höhei als in den Anticyklonen, und diesei Unterschied wkehst dann noch, mit dei Hohe 


2) Den schon früher eitiorten Nachweisen der hoheien Wärme der Baionieteimaxima auch m den Ver- 
einigten Staaten nach den Beobachtungen auf Pikes Peak und Mt Washington soll hiei noch angeschlossen 
Tvoiden Wm E De'^vey, The cause of Anticydonic Gold in Winter Amouc Met Jouin VolIII pag 25 
May 1886 Es erscheint mir unwahrscheinlich, dass der Unterschied daun hegt, dass >vir es in Euiopa zu- 
meist mit schon erlöschenden Cyklonen zu thun haben Erstlich, kommen die Cyklonen in Pianki eich, auf welclie 
sich die Beobachtungen von Teisserenc de Bort beziehen, gerade vom Ozean her, und die Minima daselbst 
Übextreffen die amerikamschen an Tiefe und an Mächtigkeit der luftzirkulation. Zweitens scheinen die Cyklonen, 
auf welche die Beobachtungen vom Blue Hill aus sich beziehen, sowie die meisten amoiikanisehen Beobachtungen 
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Man muss clemnacli nach anderen Ursachen für die Mehrzahl der atmosphärischen 
Wirbel, namentlich der langlebigen grossen Wintercyklonen suchen, und es scheint uns 
kein Zweifel darüber zu bestehen, dass dieselben in Störungen der atmosphärischen 
Zirkulation zu suchen sind. Grössere Temperaturunterschiede in der Eichtung der Breite- 
kreise, wie sie namentlich im Winter in hohem Grade zwischen Kontinent und Ozean 
sich einstellen, ändern das obere meridionale Temperaturgefälle und damit den meri- 
dionalen Gradienten. Dadurch werden, je nachdem derselbe vermindert oder gesteigert 
wird, die rasch rotierenden Luftraassen des Polarwirbels entv/eder gestaut oder in 
ihrem Abfluss gegen den Pol hin beschleunigt. Die dadurch bedingten Druck- 
ändei’ungen pflanzen sich an die Erdoberfläche fort und erzeugen daselbst Barometer- 
maxima und Barometerminima mit den sie begleitenden Luftzirkulationen. Die 
derart eingeleitete Störung schi’eitet dann mit der allgemeinen oberen Luftbewegung 
über die Erdoberfläche fort, wobei ihre Fortpflanzung nach Eichtung und Ge- 
schwindigkeit von der daselbst pi'äexistierenden Luftdruck- und Temperaturverteilung 
wesentlich beeinflusst wird. Die Energie dieser atmosphärischen Störungen findet 
ihr Äquivalent in der Abnahme der Eotationsgeschwindigkeit der oberen Luftzirku- 
lation, der Polarwirbel leistet Arbeit auf Kosten seiner Eotationsgeschwindigkeit. 

Da im Winterhalbjahr wegen des vei’stärkten Temperaturgefälles (das dann 
doppelt so gross als im Sommer ist) die Eotationsgeschwindigkeit des Polarwirbels 
am grössten ist und zugleich auch die Temperaturunterschiede im Sinne der Breite- 
kreise, welche diese Eotation stören, und der Luft gestatten die Breitekreise zu ver- 
lassen, gegen den Pol oder Äquator hin abzufliessen, Druck vermindernd oder stauend 
zu wirken, so sind dann auch die Barometerminima und -Maxima am intensivsten 
und die Cy klonen am häufigsten. Aber nicht bloss die TemperaturdifPerenzen 
zwischen Ost und West, auch Anomalien der vertikalen Temperaturverteilung 
können die atmosphärische Zirkulation zu Kraftäusserungen an der Erdoberfläche 
anregen, indem sie labile dynamische Gleichgewichtszustände schaffen und eine 
Massenmischung der unteren ruhenden und der oberen rasch bewegten Luftmassen veran- 
lassen, welche die letzteren retardiert und ihnen dann gestattet, polwärts abzufliessen, 
was an der Erdoberfläche zur Bildung einer Barometerdepression Vei'anlassung giebt. 
Wenn wir das von Ferrel aufgestellte System der Luftzirkulation zwischen Pol 
und Äquator fcsthalten und damit auch die in den mittleren atmosphärischen Schichten 
eidblgende Eückströmung der Luft aus höheren Breiten, so werden dadurch zwischen 
diesen kälteren oberen und der wärmeren unteren aus niedrigen Breiten stammenden 
und polwärts fliessenden Luftmassen häufig labile Gleichgewichtszustände eintreten 
müssen, welche ein Eingreifen der oberen Zirkulation in die untere veranlasst, 
und damit Wirbelbildungen, denn alle lokalen Störungen der Luftbewegimg müssen 
wegen der ablenkenden Kraft der Erdrotation in der Form atmosphärischer Wirbel 
auftreten. Es ist geradezu undenkbar, dass bei den Ungleichheiten der horizontalen 
Temperaturverteilung im Sinne der Breitekreise und den Verschiedenheiten der 

(s. a. Big e low), wenig mächtige Gehilde zu sein, Gehilde der unteren Luftsehieliton, mehr unseren Sommer- 
stUrmen entsprechend. „Alle Bedingungen, welche eine Oherflächen-Cylcloue und -Anticyhlone charakterisieren, 
Zirkulation der Winde an der Erdohorfläehe , Wolken, Eegenfall etc., -uherschreiten gewöhnlich nicht 3000 ni. 
Oberhallb herrscht eine von jener an der Erdoberfläche ganz verschiedene Verteilung von Druck und Wind- 
zirknlation.“. (Helm Clayton.) Unsere Wintercyklonen affizieren dagegen noch ganz erheblich den Wolkenzug 
in der Cirrusregion in 7— 10 km. Darin mag zum Teil manche Differenz der Anschauungen der europäischen und 
der amerikanischen Meteorologen über das Wesen der Cyklonen liegen. Die Amerikaner haben zumeist wenig 
mächtige Landcy lehnen; die niedrige Breite (Nähe des subtropischen Maximums) kommt dabei auch in Betracht. 
Die Cyklonen von Hordwest- und Nordenropa, die der mächtigen persistenten Cyklone über dem Hordatlantischen 
Ozean tributär sind, reichen dagegen, wie diese seihst, zu sehr grossen Hohen hinauf, wenigstens mit ihrer 
südlichen Hälfte. 
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TemperaturscHclitting in vertikaler Richtung Storungen der atmospliai ischen Ziiku- 
lation zwischen den höheren und niedrigeren Breiten aushleihen, und diese Storungen 
zugeben, heisst auch die Mein zahl der atmosphärischen Wirbel und ihren Ursprung 
auf die grossen atmosphaiischen Storungen zuruckfuhien 

Man kann dies, wenn man will, die dynamische Theorie der Cyklonen 
nennen.^) Die Ergebnisse dei Ballonfaliiten sprechen, wie namentlich kuizlich 
Hei gesell gezeigt hat, für diese Theoiie Nach derselben ist die Temperaturver- 
teilung in den aufsteigenden und abfliessenden Luftmassen dmch deien Bewegungs- 
zustand bestimmt, und nicht umgekehrt, wie dies die Konvektionslheorie ei fordern 
wurde Die Oyklonen und Anticyklonen sind nicht (direkt) aus Wärmeenergie ei zeugte 
Bewegungszustande, sondern umgekelut ein Kreislauf, bei dem Warme aus Be- 
wegungsenergie entsteht Die Quelle dieser Bewegungsenergie ist in den grossen 
Luftströmungen zu finden, welche dmch den Temperaturunterschied zwischen Pol 
und Äquator und in zweiter Linie zwischen Kontinent und Ozean entstehen und 
deren Geschwindigkeit in den hoheien Schichten zu 20 — 40 m und dariiber be- 
stimmt worden ist Dass auch lokale Wärmeenergie, aufgespeicliert m iibei wurmten 
Luftmassen und hohem Dampfgehalt derselben, in den Bewcgungspiozcss eingreift, 
darf natürlich nicht übersehen werden Bei vielen kleineren Luftwirbelu, namentlich 
jenen des Sommerhalbjahics, wird dieselbe vielfach auch die Hauptrolle uhci nehmen 

Es soll also hier die Ansicht voi treten weiden, dass es zwai atmosphärische 
Stoiungen und damit Wiibelhildungen mannigfachen Ursjiriinges giobt, dass ahei 
die Hauptursache dei seihen, namentlich aller grosseren und langlebigeren atmo- 
sphärischen Wiibel, m den Storungen der grossen atmosphärischen Zirkulation zu 
suchen sein dmfte 

Was \MY den Voigangcn auf der Erdobci flache selbst, also den Wetteikailon ubei die Entstehung 
dei Cyklonen entnehmen konuon, ist, dass diese Wiibel lu grosseien Gebieten mehr gleichinassig ver- 
teilten und lelativ niedugen Liütdiuckes entstellen, also in Gebieten gcimgei Liütbowegaag, welche 
\on zwei oder mein eien bai onieti ischen Ma\iims bcgienzt sind, oder dass sie am Rande eines sclion 
vorhandenen giosseien Wiibels sich bilden, also innerhalb einei ausgebildetcn Ijultstiomung Eisteics 
ist hauptsächlich der Fall in den niedugen Bieiteu, wie vorhin schon nacligewicsen 'woiden ist, das 
letztere voinehmh eil m den höheren Bi eiten Es sind also dynamische Ui Sachen als nachsti s Moment 
hei ihioi Entstehung im Spiele, nicht theimisclie Wählend die Teilminima, die aut der Ostscito clci 
grosseion Wnbel entstehen, inohi ciihemero Bildungen sind, dieoitei unter dem Einflüsse hoheicr Tagea- 
wdrme über dein Lande entstehen und von Gewittern und Regengüssen begleitet sind, wachsen die Teil- 
minima auf doi Sudseite olt zu selbstständigen Wiiholn aus, welclio mitgioasei Geschwindigkeit foit- 
schroiten und sich kraftvoll entwickeln, wählend die alteie erzeugende Gyklone dabei sich ahscluvilcht und 
auflüSt Diese sekundären Depiessionen stehen lu einer ahnhclien Beziehung zu der giosseii (^klone, 
an deren Rande sie sich gebildet haben, wie diese selbst zu den cykloiialcn Bewegung um die grosse 
Depression, welche den Nordatlantischen Ozean einnimmt (ebenso verhalt es sich volil auch aut dem 

q Man vergl Mollor, Met Z 1891 S 72, und A-nnalen der llydiograj,)lno 1882 R 220 — Heir- 
mann, Mot Z 1893 S 1 etc 

2) N Ekholni, Anwendung dos C a i n o t sclion Salzes auf dio ICreishuito m der Atinosplidie Mot Z 
XSVI 1891 S 366 

q Die ,,Kon'vektion&ilieorie“ ist milit im Stande, clio längere I’oitdauei und die weite Portpflaii/ung der 
Cyklonen zu erldären, sie koniite dio'ion Scliein nur ei wecken, so lange man die CyKlonen diiioli dio Niedoiscliläge 
erklären zu können vermeinte Nachdem diese Ansicht von den Vertietern derselben selbst aufgogehon worden 
musste, hat auch die Konvoklionstheorie als ErkUiung der Mohr/ahl der Cyklonen ihio letzte Stütze 
veiloren 

Helm Clayton, der diese Theorie in vollem TJmfaugo aufrecht erhalten inochto, nennt die oben als dyna- 
mische Theoiie der Cyklonen bezeichnete Annahme, die Theoiie der gotiiobenon Cyklonen, indem ei 
bie mit den Wnbeln, die m fliessendem Wasser treiben, identifiziert, was durchaus nicht zutritit Dei Emwand, 
dass wogen der grossen Ungleichheit der Geschwindigkeit der oberen und der unteien huftstromungon diese 
"Wirbel rasch aufbrechen oder sich auflosen miisslen, sowie dass die Windgeschwindigkeiten auf dei EuckHoito 
und Vorderseite der Cyklone in "Widerspruch stehen mit der Eortpflan/ungsgeschwindigkeit deiselhen, trifft erst- 
lich auch die Konvektionstheorie selbst und entfällt Überdies, wenn man nchtigeie Anschauungen übei die Art dei 
Fortpf.anzung der "Wirbel zugrunde legt, wie sie uns duich die Beobachtungen aufgodringt werden 
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nördlichen Stillen Ozean) und deren Zentrum bei Island liegt. Sie umkreisen dabei die Gebiete 
niedrigen und hohen Luftdruckes in gleichem Sinne, wie die Winde selbst. Dabei hat, wie schon 
hervorgehoben, der Wirbel bei seinem Fortschreiten auf der nördlichen Halbkugel den höheren Luft- 
druck zu seiner Eechten, und fbc Tüchtr.n^r des Ports ehr eit ens bildet mit der Lichtung des grössten 
Gradienten, also auch mit der Lu-/.: :;: g des stärksten Windes einen rechten Winkel. Wahrscheinlich 
stimmt die Fortpflanzung des i'.-ir der Richtung des stärksten Windes in einiger H-öhe 

über dem Erdboden überein, wo die Geschwindigkeit am grössten ist. Angenähert gilt der Satz, 
dass die Fortpflanzung des Wirbels meist nur um einige Striche von der Richtung des stärksten und 
ausgedehntesten Windes im Wirbel abweicht. Die Abweichung erfolgt auf der nördlichen Halbkugel 
et’was nach rechts, auf der südlichen nach links.^) (Koppen.) 

Überall selien wir meclianisclie Ursaclien thätig, sowohl bei der Entstehung 
als hei der Fortbewegung der Wirbel. Die Konvektionstheorie wird also hierin 
von den Beobachtungen nicht unterstützt. Wohl einer der entscheidendsten 
Momente, welche die Konvektionstheorie für die grösste Mehrzahl der Cyklonen 
ganz ausschliesst, ergieht sich aus den horizontalen und vertikalen Dimensionen 
der Cyklonen. Die horizontalen Durchmesser sind oft hundert- bis füiifhundertmal 
grösser, als die vertikalen, die Cyklonen stellen demnach so flache Scheiben vor, 
dass von einer „Schornsteinwirkung der wmrmen Luft in denselben“ absolut keine 
Rede sein kann. Die Temperaturverteilung aussen und innen im Sinne der Kon- 
vektionstheorie kann hei der Entstehung und Fortbewegung dieser (Gebilde keine 
wesentliche Rolle spielen, schon die horizontalen Dimensionen scliliessen das völlig 
aus. Nur örtlich in sekundärer Beziehung auf kürzeren Strecken kann die Tempe- 
ratur die Kreisläufe der Luft im Umfang der Cyklone beeinflussen. 

Überdies fehlt hei den Cyklonen der höheren Breiten häufig die polare Hälfte 
ganz oder fast ganz, in grösserer Höhe regelmässig. Es ist nur eine Hälfte des 
Wirbels vorhanden.^) 

Man kommt überhaupt hei einer mehr kritischen Betrachtung der realen Ver- 
hältnisse bei den aussertropischen Sturmen zu dem Ergebnis, dass dieselben in der 
Regel zwar Luftwirbeln angehören, aber nicht mehr eigentlich Wirhelstürme genannt 
werden können, weil die Lufthewegung nur in einem Teile des Wirbels als Sturm auftritt. 

Besonders auffallend tritt die Abweichung der wirklichen Verhältnisse der 
Lufthewegung von jenen nach der gewöhnlichen Vorstellung eines fortschreitenden 
Luftwirbels, hei den sehr rasch fortschreitenden Cyklonen zu Tage. Das Sturm- 
zentrum oder Barometerminimum schreitet zuweilen mit einer Geschwindigkeit von 
20 — 30 m pro Sekunde, also mit Sturmesgeschwindigkeit fort. Dabei erfolgt die 
gesamte Bewegung der Luft im Wirbel derart, als ob derselbe keine fortschreitende 
Bewegung hätte. Es tritt* kein entsprechender Wind in der Bahnrichtung auf, 
kein Abflauen oder Umspringen desselben, auch die linke (nördliche) Seite hat 
starke Winde, eine Summierung der cyklonalen Bewegungen mit der fortschreitenden 
Bewegung ist also nicht vorhanden, die Barometerdepression pflanzt sich wie 
eine Welle fort. Die Bewegungen der Luftteilchen sind dabei von dem Bilde 
eines spiralförmigen Einströmens sehr verschieden. Auf der SW-Seite der Depres- 
sion werden sich in diesen Fällen die Luftmassen in einer gewissen Entfernung 
vom Zentrum mit diesem parallel bewegen und es können dieselben Luftmassen den 
Wirbel hier fortwährend begleiten 1 Trotzdem schliessen sich auch unter diesen 

1) Köppen hat es unteriioinmen, die Luftdjuclc- und Temperaturvertoilung in. der üragobung entstoheii- 
der und vergehender haronietriseher Minima zu untersuchen. Über die vorläufigeii Goaielitspunlcte, die dabei ge- 
vonnen •worden sind, s. Met, Z.‘l898. S. 161: Über Zufluss und Abfluss der Luft in Cyklonen uud Anticy klonen. 

2) Auf der nördlichen Hemisphäre kommen nördlich von 35° etwa fast nur Stürme aus SW bis NW vor. 
Ries hat Andrau zu der uns jetzt sonderbar genug evseheinenden Theorie Anlass gegel)Gn, dass, indom die 
Ebene des Wirbels heim Fortschreiten in die höheren Breiten mit sieh parallel bleibt, in letzeren nur mehr die 
südliche Hälfte des Wirbels die Erdoberfläche berührt. Prestel hat diese Theorie in Pet. Geogr. Mitteilungen, 
1862, S. 397 einem grösseren Leserkreis vermittelt. 
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Verhältnissen die Winde dem hansclxen Windgesetz an, und es scheint kein Zeit- 
unterschied zwischen der Bildung des Gradienten und dei entsprechenden Win diichtung 
zu bestehen, wie es der Einfluss der Tiagheit veimuten lassen konnte (Koppen) 
Die Mechanik der atmosphärischen Wirbel dei höheren Breiten ist demnach 
viel weniger einfach, als sie in den Lehibuchem daigestellt wiid, und wir stehen 
erst am Beginn eines wirklichen Verständnisses dei selben 

Die Barometermaxima können ihrei Entstehung nach entweder theimischen 
odei dynamischen Ui Sprunges sein Baiometermaxima, Gebiete hohen Luftdruckes 
mit einem mein odei mmdei zentralen Kein, stellen sich ziemlich regelmassig ubei 
Teilen der Erdoberfläche ein, welche kalter sind als die Umgebung Da in kalterei 
Luft der Druck lasclier mit der Hohe abnimmt als in waimerer Luft, so fliesst diesen 
Kaltezentien (an der Eidoberflache) oben die Luft von allen Seiten zu, wodurch 
das Barometer unten steigen muss und ein Ubeidruck gegen die Umgebung sich 
einstellt, ein Bai ometermaximum oder eine Anticyklone Auf diese Weise entstehen 
die Baiometermaxima ubei den Kontinenten dei höheren Bieiten im Winter, nament- 
lich wenn durch eine Schneedecke die Waimeausstiahlung begünstigt wiid. Man 
sieht, dass diese Barometermaxima teils thermischen, teils dynamischen Ursprunges 
sind Die oben zufliessende und dann langsam niedei sinkende Luft, welche den 
Ersatz für die unten abfliessenden Luftmassen leisten muss, erwaimt sich dynamisch 
beim Niedersinken und bringt die Ei schein ung hervor, dass über den unteien 
kalten Luftschichten in der Hohe warmeie Luftschichten angeti offen werden, eine 
Warmezunahme mit der Hohe sich einstellt, die wii schon eingehender behandelt 
haben Der Luftkörpei der peisistenten Anticyklonen ist deshalb bis zu grossen 
Hohen hinauf lelativ warm, wie die Beobachtungen auf Beigen bis zu 3 — 4 km 
und die Ballonfahrten bis zu 5 — 6 km jedenfalls ergeben haben Die untere kalte 
Schicht ist oft wenig mächtig, meist findet man in 1 — 1^/2 km ein Maximum der 
Waime, von da au nimmt die Temperatur mit dei Hohe wiedei ab 

Da heiabsinkendo Luft um pro 100 m sich ei wärmt, so hangt es von dem 
Warmeverlust duicli Waimeausstrahlung wahrend des Niedersmkcns ab, wie hoch 
dei Warmeübei schliss im Luftkorper der Anticyklone gegen die Umgebung hinauf- 
reicht Bestimmend fiir den Wärmeverlust ist die Grosse des Stahlungskoeffizienten 
der Luft und die Geschwindigkeit des LIerabsinkens dei Luftmassen Genauere Be- 
rechnungen dauibei lassen sich kaum anstellen ^) 

Man wild nicht fehlgehen, wenn man behauptet, dass diese Barometermaxima 
zwar thermisch angelegt, aber nicht völlig thermisch bedingt sind, dass es nicht 
zumeist das giosseie spezifische Gewicht der Luftsäule ubei dem Orte des Baro- 
meter maximums ist, welches den lioheieu Druck bei voi bringt, sondern dass das-^ 
selbe ein Eflekt des vcitikalen Kieislaufes ist Dabei meine ich nicht zumeist die 
Wiikuug der vertikalen Komponente der Luftbewegung, sondern die Anhäufung 
von Luftinassen über dem Oitc einer herabsinkenden Luftbewegung 

Dass trotz der Erwarmung, die mit dem Herabsinken der Luft verbunden 
ist, das Herabsinken fortdauert, liegt in der einmal eingeleiteten Bewegung, welche 

Wii verweisen auf die Abliandlung von. Cleveland Abbe Atmospboiic Eadiation of Heat and its 
Importance in Metourolügy (American Met Jonin Vol VIII pag 537 nnd speziell pag 547) Mit Maurers 
(und Traberts) Strablungslcoßffizionten ergiebt siüi die AbbOhhing einei Luftmosse clurob Strahlung zn rund 
3® pro Tag, so dass ein Herabsinken um 300 m pio Tag oder uni SVa mm pio Sekunde diesen Wirmeverlust 
gerade kompensieren würde Mit F Vexys Stiablungskoßffizienten geioclinet, müsste die berabsinkende Be- 
wegung ca fünfmal grösser sein oder cm pro Sekunde betragen 

Da die unten abfliessende Luft eine viel giossero Keibung vu ubei winden bat, als die oben zufliessende, 
so muss, um den Kreisprozess zu erhalten, unten ein Überdruck gegen die Umgehung bestehen 
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infolge der Trockenheit und Diathermansie der kerahsinkenden Luft den Wärme- 
verlust an der Erdoberfläche steigert, dort kalte schwere Luftmassen erzeugt, welche 
allseitig abfliessen und Luft von oben als Ersatz herbeiziehen. 

Barometermaxima, welche nur durch das spezifische Gewicht der Luftsäule 
bedingt werden, dürften relativ selten Vorkommen, wohl nur in der Eorm rasch 
fortschreitender Kältewellen wde in Kordamerika, oder mehr oder weniger band- 
förmiger Streifen kalter Luft im Kücken der abziehenden Depressionen. Sowie ein 
solches Kältegebiet einige Zeit stationär wird, muss die kalte Luft zu fallen be- 
ginnen, unten ausfliessen und ein vertikaler Kreislauf sich einstellen, in dem die 
höheren Schichten erwärmt werden, wie in dem vorigen Falle. Kur rasch wan- 
dernde Barometermaxima werden einen anderen Typus liefern können. 

Ein grosser Teil der Barometermaxima kann nur dynamisch bedingt sein, wie 
die warmen Barometermaxima des Sommerhalbjahres, zuweilen auch des Winter- 
halbjahres und manche Barometermaxima des Winters über den Ozeanen in höheren 
Breiten. Das langandauernde Barometermaximum über Mittel- und Westeuropa im 
September 1895 war von sehr hoher Temperatur begleitet, und, was besonders be- 
zeichnend, die positive Temperaturanomalie nahm mit der Höhe zu und 
erreichte vielleicht in einer Höhe von 2 ^/ 3 — 3km ihr Maximum.^) 

Die grossen Höhen waren Tag und Nacht sehr warm, während in den Niede- 
rungen die längere Nacht schon durch Strahlungskälte die Temperatur erniedrigte, 
was die Persistenz des Barometermaximums verstärkt haben mag. Ähnlich trat 
das Barometermaximum vom September 1898 auf. Zu Greenwich trat das Jahres- 
maximum der Temperatur am 24-. September ein (30-7®) und Berson konnte fest- 
ste! Ion, dass die hohe Wärme bis gegen 6 km Höhe hinaufreichte. Auch die Hitze- 
periode in Mitteleuropa um die Mitte August 1892 ist lehrreich, indem sich im 
Gebiete einer hohen positiven Temperaturanomalie Barometermaxima einstellten. 
Solche warme Barometermaxima, wie die des September 1895 und 1898, hätten rasch 
durch Barometerdepressionen aufgelöst werden müssen, wenn sie nicht dynamisch 
bedingt gewesen wären. Im Gegenteil aber wurden sie von den Depressionen ge- 
mieden. Lehrreiche Seitenstücke bilden die andauernden Barometermaxima im Nord- 
westen von Europa über dem warmen Nordatlan tischen Ozean im Januar 1891, 
sowie im Januar 1896, wo der Luftdruck über dem warmen Meere sich bis zu 
790 mm steigerte. Im Januar 1893 erhielt sich der hohe Druck im Nordwesten 
über dem Atlantischen Ozean, während über Mitteleuropa extreme Kälte herrschte, 
eine verbreitete Schneedecke bestand und gelegentlich heiteres Wetter mit starker 
Wärmeausstrahlung sich einstellte. Trotzdem blieh der hohe Druck über dem 
warmen Ozean. Solche Beispiele der Lnabhängigkeit der Barometermaxima von 
der Temperaturverteiluiig nicht bloss an der Erdoberfläche, sondern bis zu grossen 
Höhen hinauf, liessen sich leicht vermehren. Die grossen Barometermaxima müssen 
demnach dynamisch bedingt sein, ähnlich, wie die Barometermaxima über den 


1) Ein Kältezentrum an der ErdoberHädie könnte, nach, der Theorie von Eerrel, eine Cyklone erzeugen, 
also eine Cyklone mit kaltem Zentrum. Dieselbe entsteht dadurch, dass die von allen Seiten der Gegend des 
KJiltemaximums in der Hohe znströmende Luft oben eine Cyklone entstehen lässt (s. S. 413, Eig. 36), welche, 
wenn sie sich kräftig aushilden kann, auch an der Erdohei-fläche den Luftdruck sinken macht. Es stehen aber 
der Bildung solcher Cyklonen so viele Hindernisse entgegen, namentlich die starke Erwärmnng der Luft bei 
rascherem Herabsinken, dass sie in Wirklichkeit nur höchst selten an der Erdoberfläche anftreten dürften, dagegen 
können sie vielleicht in den höheren Schichten der Atmosphäre znweilen Vorkommen. 

2) Auf dem S. Bernhard war der September 1895 um 4.2° zu warm (er war überhaupt der wärmste Sommer- 
monat seit 1887, desgleichen auf dem Obir) , auf dem Sonnhlick um 2.6°. Es wäre sehr wünschenswert, dass 
dieses Barometormaximum zum Gegenstand einer eingehenden Untersuchung gemacht würde. 
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Entstellung dei Baroineteiniaxima und -Mimiiia 


Ozeanen an der Gienze der Tropen Sie bezeichnen die Stellen, wo die obeie 
Luftzirkulation sich staut, wie dies duich eine Steigerung der Eotationsgeschwindig- 
keit derselben eintreten kann, wodnich die rotierenden Luftmassen aquatorwaits 
abgedrangt weiden, was eine Anhäufung von Luft und damit eine Steigerung des 
Luftdruckes an der Erdobeiflache zur Folge hat.^) 

Schliesslich soll noch die Anschauung von Ferrel kiiiz erwähnt weiden, dass 
die Baiometeimaxima aus den Cykloncn abzuleiten seien Um die (theoietisehen) 
Cyklonen bildet sich im ausseien Umfang em Eilig hohoicn Luftdiuckes (Pericyklone), 
und wo solche Emge zusammenti offen, oder cm praexistieiendes Gebiet hoheien 
Diiickes antreffen, stellt sieb ein lokalisicites Barometermaximum ein Diese An- 
schauung hat nur mein ein historisches theoictisclies Inteiesse 


Die Aiischanungen ubei die Natui dei baiometiifeclien Ma\ima und Mimma in den Veiemio-ten 
Staaten, zu welclien Bigclow in seinei Diskussion dei amenkanisclien Wolkenbeobachtungen 1896/9T 
gelangt ist, können vielleicht am kinzesteii dmch folgende wenige Imitate aus seinem giossen Weike 
eliarakteiisicit weiden (kcpoit Weathei Buieau 1898/99 T II) 

Das PiadomniiGi endo m den lokalen Bewegungen dei Atmosphaio sind die Bai ometeima\ima 
Die Tempel atin gl athonteii m den unteien Niveaus eizeugen giosse hoiizontale Konvoktions- 
stiomungen In diesen bilden sich namentlich im Niveau von Vk—3km Wiibel, welche lenen ni 
einem lasch fliossondcn Stiom vcigloiehhai sind Dicsei Mechanismus ist völlig geeignet die be- 
obachteten Eisclieinungcn heivoiziibiingeii Die hoheien Schichten wculeii davon nui wenig hcein- 
tlusst, ausgenommen einei Stoiung dei i einen Stiomhnieii (im Cniusniveau) Dieses Schema fuhrt che 
Aktion clci Antuyklonen und Oyklonen last ganz aut* hoi izontale Stiomungen zmuck Die veiti- 
kaleii Ivomponenten sind nur das notwendige Itosultat dei Wiibelbewegung Die allgemeine Znkulation 
bildet zueist die „bighs“ (die hUwima) in absteigenden Wiibeln und diese dann che „lows“ (die Mimma) 
mit autbteigendei Znkulatioii in loicierteii Wiibelii Die Ausstiomungcii deiselbon weiden ziellos 
zerstüit m der ostliehen Dult Dies ist goiade der iimgekehite Voigang von jenem, den Feiiel an- 
piiommen hat — Die Hauptkratt, welche in die Cykloncn und Anticyklonon emgeht, wiid e\ ident 
bei yoi gern acht cluicli lange hoiizontale Stiomungen, die aus giossen Entleiiiungen heikommcn und 
an besoiuleien Stellen in die ki eisenden Bewegungen ahgeleukt weiden, die wn heobaehten ~~ ln 
den Veiemigten Staaten sind diese zwei Hanptstiomungen eine vom Noidlichen Pacilie, die aiideie 
\oin Goll von Me\iko Diese sind peisistent und begegnen sich an den Abhängen dei Eocky Moun- 
tains und ■veun Sachen einen giossen Piozentsatz dei „Inghs“ und „lows“ in ihiei Umgehung Dei 
veilaut dei obeien Isobai eii ist liauptsachheli die Uisachc dei eroteien Süomung, das Emstiomen 
wannei Luit vom Goll aut den Kontinent ]ene dci zweiten (als üisaclie letztoiei denkt Bigelow 
wohl an das subti epische Baiometeimavimum im Sudosten dei Union) Diese Stiomuinren veimittcln 
den Austausch dei Tempoiatnr nahe dei Eulohei Hache — Die Baiometermavima und -Mmmia in 
den veioinigtou Staaten sind iiui untoigeoidiicto Eigentümlichkeiten emoi allgemeinen Lultziikulation 
über weiten Räumen -- Dabci ist zu beachten die gcimge Mächtigkeit des aktiven Euttstiatums, 
welche im Mittel zu 3 milcs (3—5 km) angenommen werden daif Das Veilialtms dei veitikalen und 
hoiizontalcn Duiclimessei doi „high“ und „low“ kann zu 3 1500, also zu 1 500, angenommen 
weiden eine Ait sturmischci Biandung nahe dei Eidobeiflache einige hundoit Metei tiel darubm 
ein Stiatum von 3—4: km, in wekhom grosse horizontale Stiomungen znkuheion (unieiluillen durch 
die Tempel aturgiadienlcn zwischen Ozean und Land und Aquatoi und I^ol), daiubei endlich die 
allgemonieOstwiUtHdiilt, veianlasst dmch den Temperatm giadienten dei Ilemisphare unter dom Em- 
il uss dei Eidiotation, nut emei jalnhchen Vaiiation der Intensität Die von nuten kommenden und 
die absteigenden Wirhel veiiingcin dmch Masscnmisclumg die Gescliwindigkmi diesei obeien Drilt 
zuwSuScistci?^^^^^ irmsste Dei Veilust an Eiieigie eiitspuclit dei Aibeil, welche die Sturme 

Die l^onvektionstheouG im Sinne Fei reis ist unhaltbai Kisthcli ist die Analogie unsoici 
Oyklonen mit dem grossen Polarwnbcl nicht voihanden, m welchem stets dieselbe Luflmasso zirkulieii 
im stationken Zustande, was bei orsteren nicht dei Fall, zweitens ist die Voiteilung der Waime- 
energie (die Temperatur veiteilung um das Baiometermimmum) nicht s\mmetusch, wie Feirel aii- 
mmmt und die Konvektionstheoue es eifoidert, im Gegenteil ist die Westseite sein kalt, die Ost- 
seitewaim Die dutte Schwiengkoit eigiebt sich aus dei Fiagc, woher dei stetige lokale Zulluss von 
Wärmeenergie stammt, welche eilorderlich ist, wenn die veitikale Konvektioiisstioniimg in derselben 


ij Schon Sir John Herseliel hat in soinen Famihar LectuioH (Woathorj die Uisaoho dor Aiiticykloiioii 
in den obeien vom Aquatoi abfliessonden Luftströmungen gesohon Auch von moliioron andoiou Seiten ist schon 
(10 Analogie der grossen Barometermaxima doi ansseitropischon Breiten mit don Gürteln hohen Luftdrußkos an 
dei Grenze der Tioponzone horvorgehoben worden Aber eist Molle i hat für diese Anschauungen die thooietische 
asis geliefert und Peirol hätte in doisolben eine Ergänzung seiner Theorie des atmospharischou Kieiblaufes 
se en müssen, duicli Avelche auch die jodenfalls zeitweilig eintiotenden Storungen dossolhen in eine seinem 
^.ystem entsprechende Beziehung zu den beohachioten Witteiungsoisehemungen gebiacht werden 
2) Vergl 7 B Poükols, Met Z 1893 S 9 
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ihre Ursache haben sollte. Dieselbe könnte nur von den Kiederschlägen geliefert werden. Nun 
giebt es manche tiefe, voll ausgebildete Stürme, die von der Küste des Pacific gegen die grossen 
Seen fortschreiten, ohne von nennenswerten Niederschlägen begleitet zu sein. Dies zeigt, dass der 
Niederschlag nicht notwendig ist zur Entstehung und zum Fortschreiten der Cyklone. Der Kegen- 
fall ist nur ein sekundäres Phänomen, eine Folge der vertikalen Komponente der Wirbelbewegung, 
als rein dynamische Eigenschaft derselben. Andererseits sind die über die Seen und gegen den Golf 
vorrückenden Barometermaxima oft von heftigen Niederschlägen begleitet, ohne dass es dabei des- 
halb zu einer cyklonischen Lufthewegung kommt. 

Da diese Sätze von Bigelow aus sehr zahlreichen Wolkenbeobachtungen in verschiedenen 
Höhen abgeleitet sind, so wird jede künftige Theorie mit ihnen rechnen müssen, wenn sie gleich 
Einschränkungen und Berichtigungen erfahren dürften. 


Fünftes Kapitel. 

Gefolgerscheinungen der grossen atmosphärischen Störungen. 
Sekundäre Witterungs- und Wettertypen lokalen Ursprunges. 

I. Isoharentypen und die denselben entsprechende Witterung. 

Die Wittemngsverliältüisse im Umfange einer grossen Barometerdepression oder 
Cyklone, sowie jene in der Umgebung nnd im Zentrum eines Barometermaximums 
sind scbon früher allgemein behandelt worden. Aber zwischen und am Bande 
dieser grossen Wind Systeme und Luftdruckgebilde giebt es sekundäre Bildungen, 
sekundäre Windsysteme und Isobarentypen, die für das Verständnis der Witterung 
nicht minder wichtig sind als die Cyklonen und Anticyklonen selbst, w^eil sie 
häufiger auftreten als diese 

letzteren in normaler Aus- rig. S2. 

bildung, und meist mit ganz 
charakteristischen Witte- 
rungserscbeiiiiingen einber- 
geben. 

K. Abercromby bat 
diese sekundären Erschei- 
nungen in Form von fünf 
Isobarentypen zusammenge- 
fasst, so dass im ganzen 7 
Grundformen von Isobaren 
zu unterscheiden sind, von 

denen jene der Cyklonen und ^ ^ 

Anticyklonen sclion Gegen- serailiniffe Jsolaren 

stand der Untersuchung ge- isoharontypen. 

wesen sind. 

Die beistehende Fig. 82 bringt diese 7 Isobarentypen nach Abercromby zur 
Darstellung. 

Die wichtigsten der Kebentypen sind die Teilminima oder sekundären De- 
pressionen und die V-fÖrmigen Gebilde (Rinne, Trog) zwischen Gebieten höheren 
Luftdruckes. Dann kommen die keilförmigen Isobaren, die sich zwischen zwei Cyk- 
lonen zuweilen einstellen und ihr teilweiser Gegensatz, die Luftdrucksattel (gleich- 



1) Hon. Ealpli Abercromby: Weatber, London 1887. pag. 25. Deutacb von J. M. Pornter. Freihurg 
1894. S. 95 etc. Auf dieses Werk muss derjenige verwiesien werden, der sich spezieller mit den vielen Modifikationen 
der Wittorungsersclieinungen und mit deren Znruekffibrung auf ihre nächsten Ursachen vertrant machen will. 
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iam Passubergange zwischen den Kaminen hohen Druckes) zwischen Hochdruck- 
gebieten Endlich die geradlinig veilaufenden Isohaien i) 

i> 11 ^ Teilminima oder seknndaien Depiessionen spielen eine sehr giosse 

Polle Sie treten namentlich am südöstlichen und westlichen Eande der grossen 
Depressionen anf, die vom Atlantischen Ozean über KW- und Noidouropa hin- 
^ehen. Bemerkenswerter Weise ist die Nordsente oder linke Seite der grossen 
Depressionen frei von diesen paiasitaren Bildungen. 

Die Teilminima, die anf der SE-Seite der giossen Depiessionen auftreten, ei- 
leichen selteii grössere Bedeutung, sie sind aber in der wärme. en Jahreszeit häufig 
der Sitz von Gewittern m den Vereinigten Staaten auch die Bildungsstätte der ee- 
fuichteten loinados Die Teilminima aber, welche in Europa auf der SW- oder 
W-beite dei grossen Depression sich oft ganz unvermutet einstellen, bilden sich 
mellt se ten rasch zu vollkommenen Wirbeln aus, welche schwere Sturme im Ge- 
folge haben und sehr rasch foitschreiten Diese Neubildungen auf der SW-Seite 
Überwuchern zuweilen die gioase Cyklone, an deien Rand sfe entstanden sind, so- 
ll Bedeutung zumcktritt, ihre Bewegung verlangsamt und abnimmt. 

Die .sekundären Depressionen ziehen gewöhnlich parallel mit der grossen Dep.ossion 
fort zuweilen um^kreisen sie dieselbe auf deren rechter Seite Sie verhalten sich 
ähnlich zn ihr wie die wandernden grossen Depressionen des Atlantischen Ozeans 
zu der permanenten grossen Cyklone in der Gegend von Island Die sekundären 
epressionen, die anf den täglichen Wetteikarten meist nur in Norm von oft ganz 
geringen Ausbuchtungen der Isobaren anf der SE- und Südseite dci grossen De- 
pre^ionen im Norawesten odei Norden auftreten, sind namentlich fui die Witterung 
m Mitteleuropa von grasstor Bedeutung, da Mitteleuropa fast stets auf dei SB- oder 
Südseite der giessen Depressionen liegen hleiht und nur selten von diesen selbst 
durchzogen wird Zuweilen veitiefen sich diese Ausbuchtungen, achliessen sich uaeli 
Norden ah und cs entstehen dann vollständige Sekunda, e Cykloiie.i, die mit der 
grossen Cyklone fortziehen Die seknndaien Depressionen bringen meist die grössten 
Kegenmerigeu bei geiingem Barometeifall und schwachem Winde Auf der o.stlicheii 
^or Vorderseite der foitschreitenden baromet.ischen Mulde her. schon südwestliche 
Winde und Regen, der sich noch stcigcit, bis die lluckscite doiselbon mit west- 
lichen und nordwerthehen Winden kommt Die scharleu Gegensätze der Witterung 

ireeenTt der aussertropiseheii Cyklonon selbst fehlen, da- 

^6gen 3st d.6r Re^ 0 nf£ill reichlicher und luliig’Gr« 

Die Luftdruckverteilung der Teilmiimna und die davon abhängige Wind Zirku- 
lation erstreckt sich meist nicht hoch hinauf, es ist ein wenig m.rchügcs Rand- 

tnfluss“. ‘lei obeie Wolkenzug wird von demselben nicht 

zwischen Gebiete niediigeren Luftdiuckes 

zw schen zwei Hochdrimkgebietea mit den zugohoiigen Windsystemen spielen eine 

Sud S^d^d/t V eis Witterungsfaktoren Die Achse derselben liegt mdst Nord- 
seäe h?^%w f hquatorwarts gerichtet Der Wmd ist auf dei Vordei- 
wletbdrLl ’ Tr ß-^elffte N Ms NW Auf der Voideiseite benscht 

Teiles der Pinne^ t ‘TT Barometer, nach Voriibergang des tiefsten 

e les der Rinne steigt das Barometer, dei Wind springt nach NW um und der 

immel hellt sich auf Längs der Furche tiefsten Druckes treten Wmdstosse, Böen auf. 

T ^erlsotaion m olngor Figur auch die Luftdracl- 

Anuato. L :.um ™ dm angren.enaeu Teilen von No.S.imonla undEuiopa vom 

Auuato. tos .um Pol.rire.s, ivio sie am 27 Eelruai 1865 tmtuaohl.eU bestaudou bat, da.stellt 
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In den Witternngs verlauf des subtropischen Teiles von Australien und von Süd- 
amerika, deshalb wahrscheinlich auch von Südafrika, greifen die V-Depressionen be- 
sonders häutig ein. ISTach den australischen Meteorologen wird das Wetter dort 
völlig beherrscht von einer fortwährenden Aufeinanderfolge von Anticyklonen, 
zwischen welche sich die V-Depressionen einschalten. Auf deren Vorderseite wehen 
heisse nördliche Winde, die dann rasch in südwestliche umspringen, mit grossem 
Temperaturwechsel, Gewitterstürnien und Eegengüssen. In Australien sind diese 
auf der Eückseite der V-Depressionen eintretenden kalten böigen SW- Win de als 
„southerly bursters“, in Argentinien als Pamperos bekannt. Nach Ellery sind wahre 
Cyklonen, kreisförmige Depressionsgebiete, in Australien selten und spielen deshalb 
fast keine Rolle im Witterungswechsel. Da hier die NW- und Nordwinde aus 
dem heissen Innern des Kontinentes kommen, die SW-Winde von dem kalten süd- 
lichen Ozean, sind die Temperaturwechsel besonders schroff, auf 40® und darüber 
kann in wenigen Stunden eine Temperatur von 15® und weniger folgen.^) Die 
Witterungs Vorgänge in West- und Mitteleuropa beim Vorübergang einer V-Depres- 
sion sind dem Wesen nach ähnlich, dem Grade nach aber viel weniger schroff. 
Das Wesen der Böen auf der Rückseite einer V-Depression wird noch eingehender 
beschrieben werden. 

3. Die keilförmigen Isobaren mit den sie begleitenden Winden und 
Wetter sind gewissermassen das Gegenteil von den V-Depressionen; sie spielen eine 
viel geringere Rolle als Witterungsfaktoren, der Untersebied im Wetter auf der 
Vorderseite und Rückseite ist unbedeutender: auf der Vorderseite herrschen NW- 
Winde mit klarem Himmel, auf der Eückseite südliche Winde mit Eegen, die 
Winde wie aueb die Luftdruckuntersebiede sind meist gering. L^ngs des Kammes 
der ,, Zunge“ höheren Druckes zwischen zwei Niederdruckgebieten findet sieb zu- 
weilen schönes Wetter hei relativ niedrigem Barometerstand, was dann recht auf- 
fallend erscheint. 

4. In der , sattelförmigen Einsenkung des Luftdruckes zwischen zwei benach- 
barten Hochdruckgebieten ist der Luftdruck meist ziemlich gleichförmig verteilt, 
die Gradienten sind gering, die Winde schwach, das Wetter ist ruhig und mehr 
weniger trüb oder düster. Im Sommer sind die Luftdrucksättel der Sitz häufiger 
mehr lokaler Gewitter, die sich wiederholen, so lange diese Druckverteilung anhält. 
Dieselbe ist die beste Brutstätte sommerlicher Nacbmittagsgewitter. 

ö. Geradlinige Isobaren. Diese erreichen eine besondere Bedeutung für 
die Witterung von Mitteleuropa, wenn sie von Nord nach Süd verlaufen und längere 
Zeit die Luftdruckverteilung sich wenig ändert. Der Charakter der Witterung bängt 
dann davon ab, ob der höhere Druck im Osten oder im Westen liegt. Ist ersteres 
der Pall (Hochdruck im Osten), so herrschen S- und SE-Winde mit hoher Tem- 
peratur im Westen, im Winter niedriger Temperatur im Osten, weil dann diese Winde 
ans dem durch Wärmeausstrahlung tief erkalteten Inneren einer Anticy klone kommen. 
Im Sommer ist umgekehrt dann der Osten wärmer als der Westen, da jetzt die 
Anticyklone warm ist und dazu die Wärme der heiteren südlichen Landwinde kommt. 
Die Südseite der Alpen und Südeuropa überhaupt kann dabei viel Eegen haben, 
Sommer wie Winter, wenn der niedrige Druck im Westen nahe liegt; der Norden 
ist trocken. 

Prägnanter noch ist der Witterungstypus über Europa bei ziemlich gerad- 
linigen Isobaren von N nach Süd und hohem Luftdruck im Westen, welche 
Situation oft längere Zeit anhält. 

1 ) E. Ab ercro mlDry , Tliree Essays on Australiaii Weatlior. Sydney 189 G. 

Hann, Lolirb. d. Meteorologie. 
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Denn wiid kühle oder selbst kalte und zugleich feuchte Luft in einem Strome 
Yon Noiden her Mittel- und Sudeuropa zugefuhrt, und diese Eigenschaften dei 
noidlichen und noi dwestliclien Winde treten um so entscliiedener auf, je langei 
diese Druckverteilung aiihalt, je weiter vom Noideii und je direkter von da sie 
ubei Mitteleuropa ankommt 

Diesel Witteiungfechaiakter wird duicli clio Jaliieszoiten modifiziert Im Winter ist die kalte 
Wittemng mit häufigen Sclnieefallon verbunden, indem bie und da kleineie Depressionen Yon NW 
her den gesti eckten Isobaren entlang laufen, wobei sie den atlantischen odei westeuropäischen hoben 
Diuck zu iliier Eechten lassen, wie dies die Begel ist 

Tiitt diesei Typus im Vorfrühling ein, z B im Marz, so bimgt ei nicht selten die JaliioV 
minima der 'lenfipeiatui auf den Hochs tationon. (Sonnblick, Pie du Midi) mit sich und verbreitet 
Ivilte und Sclineetalle weit nach Süden liinah Kaltei nvasioncii von Norden hei sind bei diesem 
VvitteiungstypuS an den Noidkusten des Mittelmecics und an den adiiatischon Küsten im Marz 
nicht selten 

Im Sominei hleibt dei Typus dei laililen nassen rcgneiisclien Witteiung erhalten, um so mehr, 
.IC- weitei das Hochdruckgebiet im Westen hegt Herisclit hoher Luftdmck über Western opa und den 
Diitisclien Inseln, so kann daselbst das Wetter tiockc-n und klar und deshalb warm sein, wählend weitei 
im Osten trübes kuhles legnorisches Wetter herischt, im Westen wiid dann nicht selten ubei Duire 
geklagt , im Osten , schon ni Mitteleuropa, ubei Nasse. In den letzten Dezennien wai diese Vei- 
h'ilung dei Witt eiung, warmes tiockenes Wetter in der Mceresnalie im Westen, nasses kuMes iin 
ühten auf dom Kontinent, im Soimnci nicht selten Die Nordseiten dei inittclcuiopaiselien G-ehirge, 
namentlich die Ostalpen, haben dann oft anhaltende Regengüsse, die zu llherschweinmungen Vci- 
aiilassung geben, wählend auf dei Südseite (der Leeseite der nordlicben und noi dwestliclien Windei 
clei Zentralalpen trockenes klares waimes Wetter, ja seihst Dürre herisclien kann Es ist dies 
auch jene Witteiungssituation, welche dem Baromclei als Wetterglas, in dei leider noch zumeist vei- 
bieiteten A.uslegnng, aut der Noidseite dei Alpen die giosste Schande macht Es icgnet fast foit- 
wahrend hei hohem, oft sehi hohem und konstantem Barometerstand Bei den Uheischwemmungeii 
der Somm^ 1880, 1890, 1893, 1897 und 1899 auf der Noidseite dei Ostalpcn war dies der Fall 
und bezeichnende! Weise nimmt dann die Regenmenge nach Westen lim ab, die Noidseliwciz wird 
mellt mehr davon beruhit, und in Fiankieich und England ist es tiocken Die lange Andauei dieser 
Situation, ziemlich glcichmassig hoher Luftdruck über Western opa, so dass die Isobaren nahezu noi d- 
sudlich über Mittcleuippa verlaufen, luliit wohl daher, dass das peimanente suhtiopisclie Baionoetcr- 
xnaximum bei den Azoren zuweilen nach NE hm bis über England hinauf sich ausbreitot 

Diese kiiize Skizzierung der Witterimgsverhaltnisse bei den fünf sekundären 
Isobarentypen gilt ini Detail natuilicli zumeist nur für West- und Mitteleuropa, da 
die Lage zum Meei, orograpliisclie Verhältnisse (im "Westen, der Vereinigten Staaten 
z B. der Abschluss gegen das Eindringen feuchter westlicher Winde duich die 
hohen Plateaulander und Gebirge) und andere Umstande auf den Charakter der 
Winde Einfluss nehmen Die Wmdiichtungen bleiben aber die gleichen 


IL Besondere Arten der cyMonalen und anticyklonalen Winde 
in Oebirgsländern. Felin (Sciroeco) und Bora, 

A. Der Pohm. So wie in dem Gebirge sehr kräftige aufsteigcnde Lnfthe- 
wpgungen yoi kommen, so treten innerhalb und am Rande derselben auch besondeie 
starke Eall winde auf Wählend die ersteren infolge der täglichen Erwaimung dei 
Luft in den ühalern und an den Beigliangen selbst entstehen, sind die letzteien 
von weiter ahli egenden Ursachen abhängig, dem Eintreten starkeiei Luftdiuck- 
gradienten über dem Gebirgslande durch Voiübergang einer Barometeidcpiession 
oder Annäherung eines Barometermaximums 

1 Eigenschaften des Föhn Ursprünglich wai „Föhn“ die volkstümliche Be- 
zemhnung eines sehr warmen und trockenen Lokalwindes, der in den inneren Alpen- 
thälern, im Vorailberg, der Rordostschweiz, im Wallis, namentlich in der kälteren 
Jahreshälfte häufiger und mit besonders auffallenden Eigenschaften auftritt Indem 
heiuhmte Schweizer G-eologen denselben mit dem Verschwinden dei Eiszeit in den 


) Der Name Föliu ist wakrsclieiuliLli voa emer räto-romaniscTiön Ilmbüdimg dos lateiiusohon fayonms, 
in der Bedeutimg eines warnen Wmdes, abznloiten, emo Veideutsobnng des rato-iomamsclxen favougn, favoign 
eto S Bill%viner, Met Z 1899 S SOI etc b , b 
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Alpen in nrsäcliliclie Beziehung brachten, wurde dieser Lokalwind in weiten Kreisen 
hekannt und blieb längere Zeit Gregenstand besonderen Interesses und eines wissen- 
sebaftlichen Streites in Betreff seiner Herkunft. Kacbdem man die lokale, durch 
das Gebirge selbst bedingte Entstehung dieses warmen trockenen Windes erkannt 
hatte, fand man, dass auch andere Gebirge solche warme trockene Winde haben, 
wie die Alpen, und bezeichnete mit Recht auch diese als Föhnwinde. 

In den Ländern romanischer Zunge wendet man auf sie auch die Bezeielmug 
'Scirocco an, was vielfach zu Missverständnissen Yeranlassung gegeben hat, denn 
der wahre Scirocco der Mittelmeerländer ist zwar auch ein warmer, aber zugleich 
'ein feuchter schwüler Wind: der feuchte warme 8E der rechten vorderen Seite 
der Barometerdepressionen. In Innsbruck, auf der Südseite der Alpen, an der 
algerischen Küste, bei Biarritz etc. werden wahre Föhnwinde, d. i. trockene warme 
Winde vom Gebirge herab wehend, Scirocco genannt. 

Das charakteristische der Föhnwinde i.st, dass sie vom Gehirgskamm oder von 
einem Gebirgssattel herab wehen und dabei trocken und warm sind, auch wenn 
sie von schneebedeckten oder vergletscherten Höhen kommen. Sie folgen der Tlial- 
xichtuog und haben deshalb nicht überall die gleiche Richtung. Auf der Kordseite der 
Alpen kommt der Föhn aus SE bis WSW, im oberen Wallis von E und NE, 
auf der Südseite der Alpen tritt er als warmer Nordwind auf. Im allgemeinen 
kann jede Windrichtung als Föhn auftreten, es kommt nur auf die Eicht ung des 
Gebirgszuges an, welcher denselben erzeugt. 

In den Nordalpen liegt das Hauptgebiet des Föhn zwischen Genf und Salz- 
burg, es lehnt sich unmittelbar an die Hanptkämme der Alpen an, und die Heftig- 
keit des Föhn und der Grad der Erwärmung nnd der Trockenheit, die er bringt, 
ist in den Thälern selbst am grössten. Seine stärkste Entwickelung erlangt der 
Föhn im vorarlbergischen Illthal bei Bludenz, in den Thälern des Rhein bis zum 
Bodensee, der Linth bis gegen Zürich, der Renss mit der Engelberger Aa bis gegen 
Muri, der Aar bei und oberhalb Meiringen, der unteren Ehoiie bis zum Genfersee. 
In den oberen Teilen der Thäler des Rheins, der Linth, der Reuss, sowie im unteren 
Rhonetlial steigert er sich zuweilen bis zum Orkan. Mit der Entfernung von der 
Hauptalpenkette nimmt er an Stärke ab und wird in dem grösseren Teile der 
schweizerischen Hochebene, im Jura etc. nur noch durch eine geringe Temperatur- 
erhöhung und Abnahme der E^euchtigkeit wahrnehmbar. 

Die Südseite der Alpen hat in manchen Thälern warme trockene NE-Winde, 
so namentlich das Bergeil (auch der Comersee, Teile von Südtirol etc,), die aber 
nie so heftig auftreten wie der Südföhn der Nordalpen. Man hielt diese warmen 
Nordwinde früher für vom Gebirge ahgelenkte Südwinde. 

Die Haupteigenschaften des Föhn sind grosse Temperaturerhöhung, besonders 
im Winterhalbjahr, und erhebliche Abnahme der relativen Feuchtigkeit. In den 
Thälern, wo der Föhn am meisten heimisch ist, bringt er mitten im Winter sommer- 
liche Temperaturen und ausserordentlich grosse Lufttrockenheit, z. B. : 

Föhn in Bludenz. 


Datum 

Temperatur CC.-örade) 

Relative Feiiclitigkeit (Proz.) 

Windnchtff. 
und -Stärke 

6h. 

1 1 

10 h 1 

6 1l I 

Eh 1 

lOli 1 

(1—10) 

1869 31. Januar 

13.8 

16-0 1 

13-3 

6 

11 I 

24 

SE 5 

— l.Pebr. 

14-0 

19*3 

— 

20 

14 

— 

SE 5 

1870 24.Kovhr. 

, — 

15-0 

16-5 

— 

12 

12 

SE 4-5 

— 25. „ 

17.3 

22-0 

__ 

13 

10 


SE 5 


38 ^ 
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Föhn vom 1 ^ 4 und 7. bis 9 Januar 1877 in der FTE- Schweiz 



1 Mittlere Temperatur 

1 Mittlere relative Feuehtigheit | 


Ort 

1 7li 

i 

1 91i 

7h 

Ih 

91i 1 


Altdorf 

13 8 

15 8 

13 0 

3t 

29 

42 

S 

Altstatten 

151 

16 0 

140 

25 

29 

35 

SW 


Also sommerliche Warme mitten im Winter bei wustenartiger Trockenheit 
der Luft 

Dabei ist aber diese Eiwarmung auf die inneren Alpenthhler beschränkt, sie 
fehlt gleichzeitig oder ist nur unbedeutend im nördlichen Alpenvorland, namentlich aber 
auf der Sudseite der Alpen, von wo ja die Warme und Trockenheit herzukommen 
scheint Die folgenden Daten charakterisieren die gleichzeitigeWitterung auf 
der Sudseite der Alpen, in einem Fohnthale, und auf der Nordseite der Alpen im 
Mittel von 20 Fohntogen des Winters 


Ort 

1 Temperatur (C -Grade) | 

Eelative Feuchtigkeit 

Wittoruiig 

j Morgen 

Nachmitt | 

j Abend j 

Morgen 

j Nachmitt 

Ahend 

Mailand 

32 

5.1 

39 

96 

93 

96 

Regen an 1 6 Tgn W ind var. 

Bliidenz 

i 

140 

11 5 

29 

i 22 

t>8 

SE5—8 Föhn 

Stuttgart 

1 

88 

50 

84 

1 72 

81 

Regen an 10 Tgn Wmd var. 


Die Sudseite dei Alpen ist sogar kalter und feuchter als die Nordseite Der 
Föhn macht sich nur in den Alpenthalern selbst bemerkbar 

Auch auf den Alpenpassen ist von der Waime der Südwinde in den Thalern 
nichts zu bemerken Z B 


Witterung längs der Gottliaidstrasse wahrend des Föhn vom 31 Januar 
zum 1 Februar 1869 


Olt 

Bellinzona 

S Vittore 

Aiiolo 

st Gotthard 

Andennatt j 

Altdorf 

Höhe m m 

229 

268 

1172 

2100 

1448 

454 

Temperatur 

dO 

2 5 

09 

—45 

25 

14.5 

B'euchtigk 7o 

80 

85 

— 

— 

— 

28 

Witteiung 

N Regen 

S und SW 

N und S 1 

S 2-3 

SW 2 

S Folm 


In Andermatt ist die Temperatur ebenso hoch als m S Vittore, obgleich 
ersteres 1200 m liohei hegt, am St Gotthard ist die Erwarmung gering, aber Alt- 
dorf ist um 19^ waimci als die Passhohe und 12® warmer als das viel tiefer auf 
der Sudseite liegende S Vittore, obgleich dei Föhn von Süden kommt 

Diese Beobachtungsergebnisse ei lautern nicht nur die Eigenschaften des Fohn^ 
sie beweisen zugleich, dass dieselben erst in den Thalcrn selbst, beim Her- 
abkommen des “Windes aus der Hohe entstehen 

Wahrend der Fohiiperiode 1., 3 bis 10 Januar 1877 war die mittlere Ab- 
weichung der Temperatur vom Noimale im Süden zu Lugano und Castasegna (Bergeil) 
4 3 (Erwarmung), auf dem St Bernhard in 2478 m 3 7, etwas kleiner, m den Föhn- 
thalern in Altdorf aber 114, in Altstatten (Eheinthal) 13 3, im Flachland der Schweiz 
wieder geringer, aber erheblicher als auf der Sudseite, Zürich 6-9, Basel 8 0 Die 
Fohnwirkung erstreckt sich noch etwas auf das Alpenvorland hinaus 

1) Die lioeliste Temperalur , die bislier in Wien anfge^oielinet wurde, 38 C am 18 Juli 1B41 , tiat em 
bei lieftigGin Folm in den Alpen (z B in Ischl) Littiow, Lliistitut 9 Annöo No 40() 
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Während der Herrschaft des Föhn ist, im Winter wenigstens, die tägliche 
Periode der Temperatur und der relativen Feuchtigkeit fast oder ganz unterdrückt. 
Das Maximum der Temperatur tritt nicht selten am Abend auf und recht häufig 
:am Morgen des zweiten Föhntages.*) 

Der Föhn weht nicht stetig, sondern zumeist in Stössen, oft als Wirbelwind, 
und richtet dann nicht selten grosse Verheerungen in den Wäldern an. Er tritt 
gern abends oder nachts ein, oft wird er ira Thale unten noch nicht gefühlt, wenn 
man sein Wehen in einiger Höhe deutlich merken kann. Die Dauer des Föhn 
ist oft ganz kurz, so dass er in den dreimaligen täglichen Beobachtungen gar nicht 
bemerkt wird, oft erstreckt sich aber auch seine Herrschaft über mehrere Tage. 

Der G-rad der Bewölkung bei Föhn ist recht verschieden, meist aber nur 
wenig vom Mittel abweichend. Cirro-Stratusdecken sind bei Föhn häufig; besonders 
auffallend ist die sog. „Föhnmauer“, eine Wolkenwand längs des Gebirgskammes^ 
von welchem der Föhn herabkommt, die unbeweglich dem Kamm auf lagert oder 
sich zum Teil noch über denselben herabstürzt. Auf der Südseite jenseits des 
Kammes ist dann das Wetter trübe oder regnerisch. Auf der Nordseite ist der 
Himmel meist ziemlich heiter bis auf viel Cirrus oder Cirro -Stratus.^) 

2. Die Jahresperiode und die Häufigkeit der Föhnwinde auf der 
Nordseite der Alpen. Man zählt in den eigentlichen Föhngebieten 30 bis 
45 Föhntage im Jahre, d. h. Tage, an denen der Föhn entschieden auftritt. 
Die meisten Föhntage hat der Herbst und der Winter; im Herbst tritt er in Grau- 
bünden geradezu als „Traubenkocher“ auf und ermöglicht dort noch die Gewinnung 
vortrefflicher Weinsorten in Seehöhen über 600 m. Die mittlere Häufigkeit der 
Föhntage nach Jahreszeiten ist etwa folgende: 


Mittlere Zahl der Föhntage. 



Winter 

Frühling 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

^Schweiz (7 Jahre, Wettstein) 

9-1 

17.3 

4-9 

9*6 1 

40-9 

Bludenz (lO Jahre, Hann) 

Innsbruck (*25 Jahre, Per nt er) 

10.6 

8-2 

3*1 

10-0 

31-9 

9-5 

17-0 

5-0 

ll-l 

42-6 


Da die Föhntage mehr als ein Zwölftel der Tage des Jahres ausmachen, haben 
■sie einen entschiedenen Einfluss auf die mittlere Temperatur. Per nt er berechnet, 
dass der Föhn die mittlere Temperatur von Innsbruck im Winter und Frühling 
um 0*8®, im Sommer kaum um 0*2®, im Herbst um 0*7®, im Jahresmittel um 0*6^ 
“erhöht, was einer Verschiebung um 1® Breite nach Süden entspricht. 

3. Die Entstehung des Föhn. Die eine Zeit lang festgehaltene Ansicht, dass 
•der Föhn aus der Sahara stammt, musste aufgegeben werden, sobald nachgewieseii 
worden war, dass auch Grönland seine Föhnwinde hat, die an Wärme (Temperatu r- 
•erhöhuug) und Trockenheit dem AlpenfÖhn nicht nachstehen und wie dieser im 
Winter über hohe schneebedeckte Bergketten herabkommen. ‘^) Auch hätte man gleich 

’) über die Eigenscliafteii des Föhn sehe man die Abhandlung von J. JM. Per nt er: Über die Häufigkeit, 
■die Bauer und die meteorologischen Eigenschaften des Föhn in Innshruck. Sitzuugsheriehte der Wiener Akacl. 
B. CrV. Mai 1895. 

‘^) Ward, The storm of Oet. 15. 1885 at PartenMrelien . Quart. Journ. R. Met, Soc. XII. 1886. S. 55, 
•sind Erk, Über den Föhn vom 15. /16. Oktober 1885. Met. Z. B. XXL 1886. S. 24. 

3) F. V. Keiner, Die Eöhnmauer. Zeitschrift des Deutschen nnd Österroichischen Alpenveroins. 1892. 
Mit Abbildung. 

*) Hann, Über den Ursprung des Föhn. Zeitschrift f. Met. B. I. 1866. S. 257. 
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hedenken können, dass im Wintei, wo der Föhn am meisten tempeiatnrerhohend! 
auftritt, die Sahara nicht waim, sondern relativ kalt ist, also nicht als Ui sprungs- 
statte warmer Winde angesehen werden kann 

Nachdem dann die naheie Unteisucliung der Art des Auftretens des Föhn 
unzweifelhaft eigeben hatte, dass die hohe Warme und Trockenheit desselben erst 
bei seinem Herabkominen von den Grehirgskammen entsteht^ konnte der Ursprung 
dieser Eigenschaften nur in der dynamischen Erwarmung der Luft bei ihiem 
Herabsinkeii aus dei Hohe gesucht werden Die Trockenheit dei Fohnluft ist dann 
eine notwendige Begleiterscheinung, weil die Luft m der Hohe nur einen geringen 
Wasserdampfgehalt haben kann und deshalb bei der hohen Temper atni unten rela- 
tiv trocken ei scheinen muss Sobald dies erkannt war, musste man weiter schliessen, 
dass auch die Sudseite der Alpen gelegentlich trockene Noidwinde haben musse^ 
wie sich dies dann auch in der That aus den Beobachtungen daselbst nachweisen 
Ijess Ebenso wurden spater Föhnwinde in allen Gebirgslandein der aussei- 
tropischen Breiten nachgewiesen, d. i überall da, wo wandernde Barometermaxima 
und -Minima voikominen 

Die Erwärmung, welche die Föhnwinde den Thalern bringen, iiihrt also davon« 
her, dass die rasch aus der Hohe heiabkoramende Luft sich dynamisch um je C. 
pro 100 m Herabsinken erwärmt. Die Erwärmung ist daher caeteris paribus um 
so giosser, aus je grosserer Hohe die Luft kommt, je hohei der Gebirgswall ist, 
von dem das Herabsinken derselben stattfindet, und je langsamer die durchschnitt- 
liche Warmeabnahme mit der Hohe ist 

Von letzterer hangt die Grosse der Temperatui Steigerung, die Grosse der rela- 
tiven Erwarmung ab Wenn, wie im Sommer, die Temperaturabnahme 0 7®* 
(nachmittags 0 8®) pro 100 m betragt, gewinnt die berabsinkende Luft pro 100 m 
nur je 0 3® Warmeuberscliuss , dagegen im Winter bei einer Temperatui abnabme 
von 04® (sie betragt oft nur 0 3 und weniger bei den Witterungscinflussen, die 
dem Eintreten des Fobn voiausgelien) zweimal melir, 0 6®. Kommt die Fohnluft 
von 2000 m herab, so ei wärmt sie sich relativ im Sommer um 6®, im Winter 
um 12 — 14® Deshalb und weil im Sommer die Veranlassung zur Entstehung des 
Föhn seltener und weniger stark wirkt, wild der Folm im Sommer weniger 
fühlbar 

Die Temperatui Zunahme m der von den Alpenkammen lierahsinkendcn Lufb 
ergiebt sich nach den Beobachtungen in der Schweiz fast genau gleich dem theo- 
letisclien Wert, im Mittel mehreier Falle zu 0-97 pio 100 m Auf der Luv- 


■^) HaniJ., Dor 'Fölm m don Östorreicliisülieu Alpoii Zoitsclirift f Mot B II 18()7 S 43<3, und Boi 
SuroGCO der Südalpon Ebenda B III 1868 S 501 Wenn z ß dio Luit an! dom St Gottliard am 81 Januar 
und 1 Februar 1869 bei ibrei Temperatur von — 4 C volllioramen. mit Wassoi dampf g-OHilttigt war, so bat sie 
pro Kubikmeter 3 5 G-ramm Wassoidampl entbalten Beim Hmabsinbon bis Allclorf onvaimto sie sieb auf 14 5®,, 
iMirde aber zugloiib auf 0 80 cbm Icompruniort Bei mogliobo Wasserdampfgelult ist dann 10 0 , die relative' 
Feuchtigkeit deshalb 83 Froz , die Luft ist relativ troclvon. 

S) H Wild, Über Föhn und Eiszeit Bern 1868, S 30 Der Schweiz oi Folm Born 1860 II an n, Der 

Scirocco der SMalpen Spo/iollo Nachweise von Noidföhn 

S'i Theoretisch ist die WErmezunahme dt dh = 1 cJ, wo c die spezifische Waimo dor Luft, 0 238^ 
J das inechanisohe Wärmod(iuivaleiit Nachweis s im Anhang Setzt man dt dh den Beobachtungen ent- 
sprechend gleich 0 97, so wird J~ 433, was von dem streng physikalisch ermittelten Wort kaum um 1^/2 Froz 
abweicht S a W Trab er t. Zur Theorie der Erwarmung horabsinkender Luft Met Z XXVII 1892. S 141 
Das mögliche Maximum der Erwärmung ist natürlich, wenn a die herrschende Whrmoabnahme mit dei Höhe 
ist [(L cJ)— a]h, wenn h die Höhe ist, aus welcher die Luft herabkommt Ist diese Erwärmung orroicht, so 
bleibt bei Fortdauer des Föhn die Tempeiatnr konstant Der Autor macht auch einen Versuch, aus der Tom- 
peiaturzu nähme pro Minute die Q-eschwindigheit des Herabsinkens der Luft zu berechnen 
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Seite oder auf der den Fölintliälern gegenüberliegenden Seite des Gebirges ist die 
Wärmeabnabme gleichzeitig nur 045® im Mittel oder weniger. Herrscht Siid- 
föhn, so gilt letzteres für die Südseite, herrscht Nordföhn, für die Nordseite. Auf 
der Föhnseite aber, mag sie die Nordseite oder die Südseite der Alpen sein, nimmt 
von den Alpenpässen zu den nächsten Thalsohlen hinab die Temperatxir gleich- 
zeitig um 0-97® zu.^) 

4. Ursache des Herabsinkens der Luft von den Gebirgskämmen. Die 
Beobachtungen ergeben, dass die Föhnwinde zumeist unter dem Einflüsse einer in 
grösserer oder geringerer Nähe von einem Gebirgszuge vorüberziehenden Depression 
entstehen. Auf der Nordseite der Alpen erzeugen die im Westen und Nordwesten 
vorüberziehenden atlantischen Barometerdepressionen den Südföhn, Mittelmeer- 
depressionen auf deren Südseite den Nordföhn, in Grönland die Barometerminima 
der Davisstrasse und Baffinsbai den Ostföhn der Westküste von Grönland u. s. w. 

Der Vorgang dabei ist folgender: Ein im Nordwesten von den Alpen vorüber- 
ziehendes Barometerminimuni zieht zunächst die Luft über Frankreich und Mittel- 
europa in den Sturm wirbel hinein und saugt dann auch gleichsam die Luft aus 
den Alpenthälern heraus. Infolge dessen stürzt die Luft von Alpenkämmen in die 
Thäler hinab, erwärmt sich dabei und bildet den Föhn. Der Gebirgswall, welcher 
einen horizontalen Zufluss der Luft gegen das Minimum unmöglich macht, nötigt 
die Luft, aus der Höhe herabzusinken und die geneigten Thalwände und Thal- 
sohlen als Bett des Zuström ens zu benutzen. Natürlich werden dabei die ßichtung 
der Thäler, deren Form und Verengungen eine grosse Holle spielen, das Herab- 
sinken der Luft steiler, heftiger machen, eine Vermischung mit anderer Luft hindern 
und dadurch die normale, dynamisch erzeugte Temperatur reiner zum Vorschein 
kommen lassen. Am Fusse einer glatten Mauer von gleicher Höhe würde man wohl 
nur hie und da warme Luftwellen von oben herab spüren. 

Bei dem Föhn vom 23. September 1866 in der Schweiz, den L. Dufour in 
einer wichtigen Monographie beschrieben hat^), herrschte der SW-Wind schon am 
21. September mit grosser Fleftigkeit auf dem Plateau des Jura, ohne aber die 
Temperatur erheblich zu steigern. Erst am 22. September, als der Föhn auch in 
den Alpenthälern auftrat, stellte sich auch auf dem Jura eine hohe Temperatur 
ein. Natürlich, denn nicht früher als bis die Luft von den Alpenkämmen herab 
in die Bewegung einbezogen wurde, konnte die hohe Temperatur, die erst beim 
Herabsinken der Luft entsteht, sich fühlbar machen. 

Es giebt übrigens zuweilen auch Föhnwinde in den Thälern, dann allerdings 
nur sporadisch, ohne dass im Alpenvorland ein lebhafterer Süd- oder SW-Wind be- 
merkt wird. Kleinere Druckdifferenzen oder Drucksteigerungen auf der Südseite 
der Alpen gegenüber der Nordseite bewirken ein lokales Herabfallen der Luft in 
den inneren Alpenthälern und damit Föhnwinde oder Föhnstösse in denselben, 
ohne dass das Alpenvorland davon affiziert wird. Dort bleibt oft die kalte Winter- 
luft ruhig lagern, während in den Föhnthälern starke Erwärmung auftritt, die sich 
aber gar nicht gegen das Flachland ausbreitet. 

Die folgenden Kartellen zeigen die Verhältnisse der Temperatur und Luftdruckverteilung bei dem 
Föhn vom 13. Januar 1895 in der Schweiz nach Bill will er. Die Anregung zur Entstehung des 
Föhn gab eine tiefe Barometerdepression westlich von Island, die am 12., 13. und 14. dort ziemlich 
stationär blieb. Fig. 83. Der Alpenzug verhindert das freie Abfliessen der Luft gegen das Minimum hin, 
auf dessen Südseite erscheint sogar ein kleines Barometermaximum. Die Luft fliesst deshalb von dem 
Alpenkamm als Föhn herab in die inneren Alpenthäler. Kur dort entsteht hohe Wärme, 3 — 11®, über 


■i) Hann, Zeitsclirift f. Met. 18G8. S. 573/574 und Föhn zu Bludenz. S. 14— 16. 
2) L. Bnfonr, Bull, de la Soc. Vaud, des seienc. nat. Vol IX. 18C8. 
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dem Alpenvoiland erhalt sich, wie die schraffierte Flache Fig 85 zeigt, ein Kaltegebiet mit staff- 
nierendei Luft von bis —8« Auch auf der Sudseite der Alpen selbst, am Comosee, Luganeisee 
und Lago maggiore ist die Tempeiatur unter Null In den Fohnthalein aber, sowie über der NE- 
Schweiz, haben sich lokale Baiometermimma eingestellt (Fig 84), welche BiHwiller der das Auf- 
treten dieses Föhnwindes spezieller untersucht und illustiieit hatO, dei hohen lokalen Temperatur 
ziischieibt (also durch den Föhn selbst bedingt ansieht, nicht umgekehrt) 

Man hatte fiulier angenommen, dass zur Entstehung von Föhnwinden ein die 
Alpen (odci überhaupt einen Gebirgskamm) uberwehender heftiger S- oder SW- 
Wiiid notig sei, der auf dei Sudseite in starken Niederschlagen seinen Wasserdainpf 

kondensiert, daher nur lang- 
sam abkuhlt und dann auf dei 
Noidseite, fui je 100 rn Teni- 
peratui Zunahme ei fahrend, als 
sehr warmer Wind auftritt, die 
hohe Waime daselbst somit auf 
diejenseitsfrei geworden eDampf- 
warme zuruckzufuhren sei Sol- 
che Falle kommen in der That 
vor, und die meisten langen 
Fohnperioden des Herbstes und 
Winters (namentlich jene in den 
Ostalpen) haben diesen Ur- 
sprungs^)* auf dei Sudseite der 
Alpen heftige Regen und Uber 
schwemm ungen, auf der Nord- 
seite trockenes, warmes Folm- 
wcttei mit ziemlich hellen Him- 
mel Abei eine absolute Be- 
dingung zur Entstehung des 
Fülin ist dies dmchaiis nicht, 
und gerade die typischen Fohn- 
falle kommen auf die früher dai- 
gestellte Weise zur Entstehung, 
der Impuls zum Herabsinken 
der Luft, zum Fobn, kommt von Noidwestcn her und schieltet nach Sud fort 
Die Warmeabnahrae mit der Hohe ist im Winterhalbjahr fast stets und gerade bei 
der dem Föhn vorausgehenden luliigen Witterung so langsam, dass ein blosses Hei- 
absinken der Luft von der Hoho der Alpenkamme genügt, um derselben die Warme 
und Trockenheit des Föhn zu verleihen ») Die eisten Fohnstosse kommen meist 
gar nicht von Süden her über den ganzen Alpenkamm hei über, sie sind einfach 
Luft aus der Hohe 

Man erklärt sich leicht das Herabfliessen der Luft von den Alpenkammen, 
wenn man die Druckunterscbiede zwischen der Nord- und Südseite der Alpen beim’ 
F^n berechnet Ich fand im Mittel von 7 ausgeprägten Fohntagen: Luftdruck« 
differenz pro 111km (Gradient) Basel- Altdorf = 2.3mm, Altdorf-Lugano = 73 


Fig 83 



LuftdriKjkverteilung über Euiopa am Morgen dos 13 Januar 1895 
Nack R Billwillei 


1) Billwiller, Met Z 1895 B XXX 8 201 und Tafel V 

Hann, Über den FÖkn im Dezember 1872 in den Ostalpen Zeitsckiift f Met B VIXI S 10, 1884 
S 516 - Über den Föhn nnd sein Auftreten in den Ostalpen Zeitschrift des Deutschen und Österreiohischon 
Alpenverems 1879 

s. Hann, Der Föhn in Blua^nz SitrungsbeneUte 

der Wiener Akad LXXXV Marz 1882 
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Dieser letztere Sturmgradient kommt aber wegen der Alpenwand nicht zur Wirkung. 
Im Niveau von 1780m war der Gradient beim Föhn vom 31. Januar zum 
1. Februar 1869 auch noch 3*9, in 280 m 3-1. 


Fiff. 84. 



Luftdmckverteilung’ über der Schweiz am 33. Januar llipm im Niveau von 500 m. 
Nach E. Billwill er. Met. Z. 1895. 

F%. 85. 



Der Nordföhn auf der Südseite der Alpen entsteht bei Depressionen über dem 
Mittelmeer. Je tiefer diese sind und je näher ihr Zentrum den Alpen liegt, um 
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so intensiyer tiitt der Fordfolm auf Aber nicht immer sind barometrische Minima 
auf dei Sudseite die Uisaclie des Auftretens des Nordfohns Lokaler Nordfohn 
stellt sich auch ein, wenn auf der Noidseite der Alpen von W oder NW her eine 
rasche Zunahme des Luftdruckes erfolgt, wie dies auf der Euckseite der ostwärts 
abziehenden Depressionen der Fall ist Es tritt dann ein bedeutender von N nach 
S gelichteter Gradient ein und die Luft fliesst von Nord her in den Einschnitten 
des Alpenkammes, den Thalern folgend, nach Süden hinab, also nicht infolge einer 
Aspiiation duich ein Minimum Besonders oft tiitt dies im Bergell ein, wo der 
flache Malojapass nur eine Alt Wohl bildet, über welches der Luftstau nach Süden 
leicht abfliessen kann Castasegna hat deshalb vom Dezember bis April nui eine 
mittlere lelative Feuchtigkeit von 60 Pioz (selbst im Jahresmittel nur 65 gegen 
/5 zu Lugano) und ist bedeutend whrmer, als es seiner Höhenlage entspricht*^) 
Auf eine merkwuidigc Erscheinung hat kuizhch Billwiller aufmerksam ge- 
macht, d i auf ein gleichzeitiges Auftieten von Föhn in den noidlichen und 
südlichen Alpenthalorn zugleich' Dies scheint zuweilen einzutieten, wenn die Zu- 
nahme des Luftdiuckes beim Abziehen odei bei der Ausfüllung einer Barometcr- 
depressioii ubei dem Alpenlande rasch erfolgt Das Alpengebiet wiid iii solchen 
Fallen nicht selten rasch der Sitz eines Baiometermaximuins, und es scheint, dass 
dann die absteigende Bewegung der Luft, die sonst in der Nahe der Eidobeifl.iche 
nur sehr^ langsam «folgen kann, infolge der Verengung dei ihi gebotenen Wege 
in den Thalern eine laschere Bewegung annimmt, die zu schwachen Föhnwinden 
Veianlassung giebt Wenn das Heiabsinken der Luft über dem Aljienkamni «folgt, 
haben die noidlichen und südlichen Alpenthaler gleichzeitig Föhn „Solche Falle“ 
sagt Billwillei, ,,sind nicht sehr selten Sie werden aber, da die Luftbowegiing 
dabei gewöhnlich nicht intensiv ist, leicht nbeischen“^) 

Emo dem Föhn analoge Erscheinung ist ja auch die hohe Warne der Berg- 
gipfel und Beighange im Wintei, wenn ein Barometermaximum über dem Alpen- 
gebiet liegt Darauf habe ich schon 1876 hiiigewiesen ») Dieselbe entsteht duich 
das langsame Herabsinken der Luft mi zeiitialen Gebiete eines Barometeimaximums, 
wobei sich selbe dynamisch erwärmt, gerade so, wie in dem viel aufiallenderen und 
leichter nachweisbaren Falle der eigentlichen Föhnwinde 


Auch die giosse Lufltiockenheit hat die in den Baromctermaximis niedorsinkende 
Luft mit dem Föhn gemein IJntei gnnstigeu oitlichen Bedingungen kann dieses 
Herabsinken der Luft, das im allgemeinen unmeikhch ist, m eiiici lebhafteien 
Weise, natuilich nur lokal, «folgen und dann geradezu als Föhn erscheinen*) 

Diese antioyklonalm Pohnwindo können, wenn ein sich niilierndes Bai ometoiminimum Einfluss 
gewinnt, dann aUmillilich in typische, duich Aspiration entstandene Foliiiwmde uhoiaohen Die 
kalten schweren Luttmasaen dei Niodenmg hleihon dann noch eine Zeit lang ruhig daseihst liegen 
und werden nur allmalilicli von der duich die Wechselwirkung zwischen Antioyklone und Cyklone 
d« Regionen znoist aufUetenden Stiomuiig erfasst Die uiilei dom Itegiine 

dei Aiiticyklonen zuerst nur lokal anftrotonde Eolmstioinung au den Beigliangen und iii dwi Alpoii- 

des Baiometoiininimuins verstaikt und breitet sich 
«iiiimaluicn Tiber aas ganze noidlicbe Alpenvoilaud atis 


Es giebt demnach alle Übergänge von den stürmischen Föhnwinden mit 
Niederschlagen und Ubersehwemmungen auf der Sudseite der Alpen bis zu der 


BiHwiller, Lolcalos Auftreten des Nordfohn Zeitschrift f Mot X 1875 S SU ~ Mot Z 1899 
S 208 etc 

Über veisclnedeneEntsteliungaarten und ErächemnngsfürmondesFolin Mot Z B XXXIV 

1899 S 204, namentlieli S 210/211 

3) Hann, Zeitschrift f Met B XI 1876 S 129 
S S J36 und Billwiller, 1 c S 212 
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föhnigen, warmen und trockenen Luft, die sich im Zentrum der Barometermaxima 
unmerklieh auf die Berghohen herabsenkt. Die Entstehung der Wärme und die 
Trockenheit ist in allen Fällen die gleiche. 

Unter welch mannigfaltigen Luftdruckverhältnissen der Föhn in Innsbruck ein- 
treten kann, hat Pernter nachgewiesen und durch lehrreiche Isobarenkärtchen 
erläutert. 

Pernter kommt zu dem Schlüsse, dass der Föhn in Innsbruck bei den ver- 
schiedensten Luftdruckverteilungen über Europa auftritt, und findet es wahrschein- 
lich, dass zum Zustandekommen des Föhn die Bildung einer sekundären Depression 
im Alpenvorlande nötig ist.^) F. Erk hat schon früher gezeigt, dass bei dem 
furchtbaren Föhnsturm in den bayerischen Alpen am 15. und 16. Oktober 1885 
in der That ein sekundäres Barometerminimum dem Nordrande der Alpen entlang 
zog.®) Dass heftige allgemeine Föhnstürme namentlich in dem östlichen Teile der 
Alpen durch Vorübergang sekundärer Depressionen entstehen, ist wahrscheinlich. 
Das stossweise Wehen, Aussetzen und Wiederausbrechen des Föhn spricht für den 
Vorübergang kleiner Depressionen am Alpenrand. Aber zum Zustandekommen des 
Föhn in den eigentlichen Föhnthälern, namentlich in dem westlichen Teile der 
Alpen, sind sie keineswegs nötig. Die lokalen Barometer minima, die bei Föhn in 
den Thälern selbst entstehen (siehe Karte Fig. 84), erklärt Billwiller wohl mit 
Pecht als eine Wirkung des Föhn und nicht als dessen Ursache. Die mit warmer 
Föhnluft gefüllten Thalbecken erfahren naturgemäss eine Luftdruckabnahme. Eine 
Luftsäule von nur 600 m Höhe und 5^ Temperaturüberschuss ergiebt schon einen 
Niederdruck von 1 mm gegen das kältere Alpenvorland.^) 

5. Föhnartige Winde in der Niederung aus einem Barometermaximum 
herauswehend. Ich habe in Wien mehrmals warme Westwinde mit allen Eigen- 
schaften des Föhn beobachtet, die aus einem Barometermaximum mit kaltem Zen- 
trum her aus wehten.^) 

V. Beb her hat desgleichen auf derartige Erwärmungen in Norddeutschland 
aufmerksam gemacht bei Winden aus einem Barometermaximum mit kaltem Zentrum, 
und weitere Beispiele hat kürzlich Billwiller beigebracht. Diese warmen trockenen 
Winde können nur durch herabsteigende und sich dabei erwärmende Luftströmungen 
erklärt werden. Die höheren, meist relativ wannen Luftschichten eines Barometer- 
maximums, die durch Eeibung nicht zurückgehalten werden, folgen direkter und 

Pernter, Dio allg-omeine Liiftdruclcverteilanff und die Gradienten bei Föhn. Sitzung’sberichte der 
Wiener Ahad. B. CV. Jan. 1896. 

2) F. Erk, Der Fölinstui’m vom 15. und 16. Oktober 1885 und seine Wirkungen im bayrischen Gebirge. 
Met. Z. B. XXL 1886. S. 24, mit Karte. Col. Ward, The storm of Oct. 15. 1885 at Partenkirehen. Quart. 
Jonrn. B. Met. Soc. XII. 1886. pag. 55. 

Das sekundäre Barometerminimuin am Nordrande der Alpen entstand unter dem Einflüsse eines Barometer- 
minimnnis im Golf von Lyon, das merkwürdigerweise q.uer dnreh Südfrankreieh nach NW gegen den Atlantischen 
Ozean fortgeschritten zu sein scheint. 

8) Billwiller, Der Föhn vom 13. Januar 1895 am Nordfuss der Alpen und die Bildung einer Teil- 
depression daselbst. Met. Z. 1895. S. 201. — Derselbe: Bildung barometrischer Teilminima durch Föhne. 
Met. Z. XXXVI. 1901. S. 1. Billwiller beschreibt hier Fälle, in welchen die Bildung der Teilminima nach- 
weislich erst nach dem Auftreten des Föhn entstanden sind. Das Fortsebreiten solcher durch den Föhn an- 
geregter Teilminima längs des nördlichen Alpenrandes verstärkt dann natürlich auch den Föhn. 

S. z. B. Met. Z. XXIV. 1889. S. 19. Ein anderer Fall. Am 22. Oktober 1899 morgens zeigt die Wetter- 
karte das Barometermaximum iia Norden und Westen von Wien. Die Temperatur ist rings um Wien — 1®, 2® 
und 3^^; in Wien um 7h 8^^ bei NNW 2 und Bewölkung 5, Feuchtigkeit 67 Proz., nachmittags 2h p 13.3^ bei NNB 
und 56 Proz. Feuchtigkeit. Aber auch im Sommer kommen solche Fälle vor, z. B. am 18. Juni 1893, wo ein 
heisser,” stürmischer und trockener Westwind herrschte bei einem Barometermaximnm von 770 mm über Süd- 
westdeutsehland. 
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rascher dem von einer Depression ansgehenden Impuls, sie wehen schief zur Erd- 
oberfläche hei ab und erwaimen sich dabei 

Die von Suiing* nachgewiesenen warmen Fallwinde am Eande oder vor dem Eintreffen einer 
Bai ometerdepiession weiden wohl auch hiei am besten angereiht Suiingfand, dass auf dem Eiffel- 
turm eine Tempeiaturzunahmo mit dei Hoho odei doch eine starke Veiiingemng der Warmeabnahme 
mit dei Hohe fast stets dann eintiitt, wenn ein Barometermmimum im Hei annahen begriffen ist 
odei im NW oder SW voi uberzieht und zwai zu allen Jahi eszeiten Auch Möller fuhrt Wolken- 
beohachtungeii an, welche auf den fallenden Luftstiom hinweison, wie derselbe sich jedesmal beim 
Herannahen omei Depression einzustellen pflegt^) 

Manche heisse Winde vei danken ihre hohe Tempeiatur ausser dei Herkunft 
von emem eihitzten Lande auch zugleich einer dynamischen Eiwarmung, wenn sie 
herahsteigende Winde sind, z B der Scirocco an dei algerischen Küste, an der 
Noidkuste von Sizilien etc 

Ubei diese Eischenmngen und ubei das Aufticten dei Föhnwinde m veischiedeneii Grebirgon 
der Nord- wie der Sudhemisphaic muss ich auf mein Handbuch dei Klimatologie vei weisen (Bd I 
S 344) liier mögen nui ihrei giossen klimatischen Bedeutung wegen noch die Föhnwinde auf dei 
Ostseite des Felsengchirges namentlich angeführt werden, die im Westen der Vei einigten Staaten 
unter dem Namen dei Chiiiook-Wmde bekannt sind Es sind dies wai me tiockene Westwinde vom 
pazih&chen Ozean her, die ahei ihre Warme und Trockenheit auch eist auf der Leeseite des Grehirges 
erlangen 

Einige Litteratui nachweise über den Föhn, soweit solche nicht schon angefuhit worden 
sind H W Dove, Uber Eiszeit, Föhn und Scirocco Beilm 1867 — Der Schweizer Föhn Beilin 
1868 Zum Teil Entgegnung auf die Schuften von Wild, die schon ziticit woiden sind Dove hielt 
daran fest, dass der Föhn ein feuchter Wind sei and aus dem Kaiaibisehen Meere hei stamme, d i 
der obere hei abgestiegene Passat sei, dei dort seinen üispiung hatte und seinen Wasserieichtuin 
aufgeiiommen hat — L Dufoui , Kecheiches sui le foehn du 25 Septeinhre 1866 en Suisse Lausanne 
1808 — Muhry, Uber den Föhnwind Zeitschiift f Met 1867 S 385 und 1868 S 363 — 

Heb eit, Etüde sui Ics graiids mouvements de l’atmosphere et sur le fochn et le Scirocco 
Atlas Met de France Tome VIII 1876 S darüber Bill willei , Zeitschiift f Met B XIII 1878 
S 317 — H Wettstein, Uber den Föhn Verhandlungen dei Schweizei isch naturf Gesellschaft 
Schaffhauseii 1873 S 169 — Gr Bei iidt, Dei Alpentohn in seinem Einfluss aul Natur und Menschen- 
leben Pet Geogi Mitteilungen Erganzungsheft 83 Gotha 188b — Dei selbe Der Föhn Got- 
tingen^l886 — Hotfinoyei, TjG Foehn du Groenland Ddn Geogr Gesellschaft und Zeitschrift f 
Met Xni S 64, wo auch dci aiktische Föhn nach Naics bcschiicbon wnd — A Paulscn, Die 
milden Winde im gioiilandischen Wiiitoi Met Z XXIV 1889 S 241 — Hann, Ubei den Föhn 
in Ostgronland Met Z 1889 S 378, auch in theoietischer Beziehung zu beachten — Hann, Bemei- 
kungeii zur Entwickelungsgeschiclite dei Ansichten über denUispiung des Föhn Deutsche Met Z 
II 1885 kS 393 Die Nachweise über das Voikommen von Föhnwinden au veiscluedencn Oiten 
müssen Inei ubei gangen werden 

B Die Bora und der Mistral. Die Bora ist ein kalter, anticykloiialer 
Eallwind, der an Steilküsten vorkommt, mit denen ein kaltes Hinterland gegen ein 
warmes Meer abfallt Am bekanntesten ist die Bora der istrisclien und dalmati- 
nischen Küsten, zu Triest, Fiume und Zengg, wo sie als NE und ENE auftritt 
Weniger bekannt, aber nicht minder heftig ist die Boia in Noworo'^sisk, einem 
russischen Hafen an der NE-Kuste des Schwaizen Meeres Die topographischen Vei- 
haltnisse dieser Küste sind jenen der Ostkuste der Adiia sehr ähnlich. Ein kahles 
Kustengehirge (hier mit 5 — 600 m Kammhohe) schliesst ein im Winter sehr kaltes 
Hinterland vom warmen Meere ab. 

Der Charakter der Bora ist überall derselbe und ist von Lorenz und Wrän- 
ge 11 vortrefflich beschrieben worden 

1) T Bebbor, Met Z B XXII 1887 S 310 Billwiller, ebenda 1809 S 204 

Süriag, Mot Z XXVII 1892 S 471 und Bemerkungen dazu S 474 

3) M Möller, Met Z 1892 S 413 

S Hatidbuck der Klimatologie I S 349 etc Man s auch Kopiion, Übei den Khamsin iin Crolf 
von Tadjura /U Obok Annalen der Hydrographie Aug 1895, und A v Dane hei man, Über die inerh- 
vürdigen heissen Ostuindo an der wostafrihanischen Küste zu Poit Noll oth und Walfischbai Met Z 1895 S 21 . 

J v Lorenz, Physikalische VeihUltnisse des Quarnero Wien 1863 S 57 etc , und Lehrbuch der 
Klimatologie Wien 1874 S 413 etc — Baion P Wrangell, Die Ursachen der Boia in Noworossislc Wild, 
Eep f Met B V Nr 4 Petersburg 1876 
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Die Bora weht an der Küste seihst und im Littorale in den heftigsten Stössen 
(an der Adria refoli genannt), macht sich aber nicht weit auf das Meer hinaus 
fühlbar, auch hinter dem Gebirgskamm ist sie wenig zu spüren. Ihrem Auftreten 
geht Wolkenbildung über den Höhen voraus, von denen sie später herabstürzt. 
Die Wolken haften an den Kämmen während des Wütens der Bora, nur einzelne 
Wölkchen lösen sich zuweilen ab und folgen dem Winde, lösen sich aber bald 
wieder auf. Die Bora ist kalt und trocken, zuweilen bringt sie aber auch Kegen, 
wenn sie schon mit dem oberen Scirocco kämpft. An der Adria sinkt bei Bora 
die Temperatur selten unter den Gefrierpunkt, zu Noworossisk aber, wo das Hinter- 
land viel kälter und die Temperaturerhöhung beim Falle geringer ist, bringt sie 
auch scharfe Frosttemperaturen, und das von ihr aufgepeitschte Meerwasser überzieht 
alles mit dicken Eiskrusten, welche die Schiffe im Hafen fast zum Sinken bringen 
können. Mazelle hat in Triest die Stärke der einzelnen Borastösse aus den Auf- 
zeichnungen der Anemometer zu bestimmen gesucht, und (nicht bei der stärksten 
Bora) 50— 60 m pro Sekunde gefunden.^) Die Borastösse zerstäuben die von ihr 
erzeugten Wellenkämme, so dass über dem Meere sich ein eigentümlicher Nebel 
bildet (Fumarea), eine Wasserstaubwolke, 

Die Bora hat eine ausgesprochene tägliche Periode. Auf Lesina tritt das 
Maximum der Stärke derselben um 7 — 8 ^ vormittags ein, jenes der Häufigkeit um 
( 5 — 7 I 1 vormittags, das Minimum um Mitternacht; am seltensten ist sie um nach- 
mittags. Zu Triest hat die Bora um 9 — 10 ^ vormittags ihr Maximum, um Mitter- 
nacht ihr Minimum. Die Bora ist demnach am häufigsten und stärksten zur Zeit, 
wo der Temperaturunterschied zwischen dem kalten Hinterlande und dem Meere 
am grössten ist. 

Die Bora tritt ein, wenn über dem Hinterland der Küste der Luftdruck rasch 
steigt, ein Barometermaximum sich einstellt und derart ein grosses Druckgefälle 
gegen das warme Meer hin sich ausbildet, über welchem die Tendenz zu einem 
Barometerminimum bestehen bleibt. Zwischen der Adria und deren nördlichem und 
östlichem Hinterland besteht im Winter auch durchschnittlich ein grosser Druck- 
unterschied, der auch an deren Ostküste die vorwiegenden NE -Winde bedingt 
(siehe das Kärtchen auf S. 172). Es bedarf nur einer geringen Steigerung 
dieses Druckgefälles, um heftige Fallwinde zu erzeugen. Eine solche stellt sieh 
aber nicht selten in hohem Grade ein, wenn der Druck über dem Innenlande rasch 
zunimmt oder ein Barometerminimum von Westen oder Südwesten herannaht. Es 
tritt dann häufig der Fall ein, dass die südliche Ostküste der Adria stürmischen, 
warmen, feuchten Scirocco hat, während an der nördlichen Küste die trockene, 
kalte Bora herrscht. Unter solchen Umständen fällt dann auch Eegen oder Schnee 
bei Bora, während dieselbe sonst als anticyklonaler Wind heiter und trocken ist.^) 

Unstreitig ist es der grosse Temperaturgegensatz zwischen dem hohen kalten 
Innenlande und der Luft über dem warmen Meere, welcher die Heftigkeit der Bora- 
stösse bedingt. 


1) Mazelle, Met. Z. XXVIII. 1893. S. 97. Die mittlere stündliehe Windgeacliwiiidigkeit .war Ijoi dieser 
Bora im Maximum nur 31 m pro Sekunde, l)ei der Bora am 24. Noyember 1895 erröielite dieaolbe 37.5 ni. 

2) Bneekicli, Zeitschrift f. Met. B. I. S. 231. Zindler, ebenda B. IV. S. 504, In dem Bericht über 

den Bora-Orkan zu Noworossisk 3. bis 9. Januar 189.3 wird gleichfalls der Wasserstaub erwähnt, der trotz heiterem 
Himmel verhinderte, die andere Seite der Bucht, ja seihst die am gegenüherliejjonden Ufer ankernden Schiffe zu 
sehen. Die Temperatur sank hei dieser Bora auf — 14.6° (S. Januar 7ha) von 14.8° am 2.. Januar (Ihp). Rep. 
f. Met. XVI. Nr. 2. 1893. . . 

3) Einen mit Bora begleiteten Vorstoss hohen Luftdruckes nach Süden hinab zeigen die folgenden Be- 
obachtungen, welche die Eigenschaften der Bora erläutern: 
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Man hat Schwierigkeiten gefunden die niediige Tcmpeiatui dei Bora mit der Natui eines Fall- 
windes zu vei einigen, da ja ein solcher als wairaei Wind, als Föhn auftreten sollte Die Bora ei- 
•warmt sich in dei That auch heim Ilerabstmzen aut das Meei, iliie Tempeiatui ist abei auf dem 
Plateau odei Oebii gskamm so niedrig, dass sie unten tiotzdem noch als kaltei Wmd ankommt 
Wenn die Tempeiatui abn ahme mit dei Hohe zwischen dei Küste und dem Plateau 1^ pio 100 m 
ubersteigt, muss der an sich kalte Noidwind auch unten kalt ankommen So ist z B die mittlere 
Tempeiatur des Januar (1894 — 1898) auf dom Plateaurand des Kaistes hei Tuest in 350 m (Opcina 
und Basovizza; 17°, die Tempeiatur im Meeiesniveau abei (Baicola und Servola) 5 0, die mittlere 
Warmeahnahme hetiagt demnach nahezu 1° pio 100 m Bei dem hcttigen Boiasturm am 10 und 
11 Jaiiuai 1890 wai die Tempeiatui oben (346 m) — 41°, unten (in 40 ra) — 0 2, die Waimezunahme 
der Boia beim Ilinabstuizen auf das Meer betrug also 1 1° pio 100m und dennoch brachte sie emo 
negative Tempeiatuiahwcichuiig von 5 2° Die Boia bleibt also tiotz ihiei noimalen Eiwaimung 
heim Hinabstuizen auf dis Meei em kaltei Wmd i) 

Von grossem Inteiesse bind m diesei Beziehung die stuimisclien N -Winde zu Tragoss in 
Obersteicimaik am Sudfuas des Hochschwab Sie sind im Wmtei wann und tieten als P'olm aut, 
im Sommer sind sic kalt und stellen eine Art Boia voi Ihioi Entstehung nach stehen sie dei Bora 
am nächsten, da sie untci gleichen Lultdi uckverhaltnissen aultreten, zumeist bei rascbei Diuck- 
steigeumg im Noidcn, zuweilen auch bei Luftdiuckabixahme im Süden Dei 800 m bocligelegen(‘ 
Tbalziikiia ist im Wintei sehr kalt, die dynamische Erwaimung der vom Ilüchscliwabplatcan heiabstui- 
zenden uispiunglich kalten Luit genügt dann, dass letztere unten als Föhnwind vei spurt wird Im 
Sominei aber ei wannt sich das Thal staik und der Fallwmd kommt dann unten kühler an als die doit 
lieirscbende Luittemperatur Ham entlieh die Mittagstempeiatui des Sommers wird an den Fohntageii 
eimeihigt und die tägliche Amplitude fast unterdrückt-^) Dazu kommt wohl noch, dass der HW im 
Wintei im allgemeinen an sich em waimei Wmd, im Sommei dagegen ein kühler und selbst kalter 
Wind ist^) 

An den Kiistenstrecken, wo die GcLiige wenigei als 4 — 700 m laocli sind und 
mehr als 2 — 5 km von der Ku&te absteheu, tritt die Boia mu scliwacli auf Dies 
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Am 17 Januar liorraolit in. Lesina noch doi scliwulo Soirocco mit Rogen, wahrend Tuest sohüii Bora hat Am 
18 abends hat die Bora sioh amli st hon in Losina eingeMtollt, als trockener kalter Wind mit heiterem Himmel 
Voraus geht ahoi noch ein Idhnurtig A^aimer trockener E-Wind beim ZurückdieUon dos Windes über E nach 
NE — l)io miitlero Tempeiatui jm Vintei bei sturmischei Bora und stiirmi'.cliera Saiocco ist .«u Lesma 
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Bei der oben eiuähntcm furclitharon Bora vom 21 und 25 HovemhorlSOö war die mitileie Temperatur 
am Plateaurand (346 m) — 0 4^^, die mitileie relative Pouchtigkeit 82 Pio/ bei NE 8—9 In Bareola bei Inest (15 m) 
war die Temperatur 3 8°, die relative Eeuehtigkeit 55 Pro/ bei NE 7—10 (Da die Teinperatiu zu Triost-Stadt 
zu hoch ist, habe ich daiüi Barcola und Seivola genommen ) Nun ist die mittlere Temperatur von Baicola Ende 
Novombei etwa 10°, die Bora brachte deshalb eine Temperaturabweioliung von — 0 2°, war kalt, und doch ein 
echter, erwärmter trockener Fallwind — 8 auch II Meyei, Über Falhviudo ,,Das Wetter“ 1887 8 241 etc 
2) Näheres darüber s E Klein, Der Nordfohn zu Tragoss Zeitschrift d Deutschen u österreichischen 
Alpenverems 1900 S 61 

Im Mittel von 60 ,,PöhntageiL“ wai die Temperatur um 5 und 6h morgens 3 4°, um 2 und 3h nach- 
mittags 5 6°, Amplitude 2 2°, Mittel 4 3°, relative Feuchtigkeit 63 Pro/ Dagegen liefern 120 gleichfalls hhor 
das ganze Jahi gleiehmhssig verteilte ganz föhnlose Tage eine Temperatur von 18° um 5h am, von 12 4° um 
2hpm, Amplitude 10 6°, Mittel 6 4°, relative Feuchtigkeit 80 Proz Der Föhn von Tiagoss tritt also im D urch- 
schnitt mehr als Bora auf 
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gilt für die istrische Küste von Capodistria his Pola, dann für die dalmatinische 
Küste südlich von Zara. 

Das Auftreten der Bora auf dem Karst selbst hat Ferd. Sejdl beschrieben 
und vortrefflich erläutert (Met. Z. 1891. S. 232). 

Der Mistral der Provence und der französischen Mittelmeerküste bis Per- 
pignan hinab ist ähnlicher Katur und ähnlichen Ursprunges wie die Bora. Die 
Temperatur und Luftdruckverteilung kommt jener an der Ostküste der Adria ziemlich 
gleich. Der warme Golf von. Lyon mit seinem ständigen Barometerminimum im 
Winterhalbjahr hat als Hintergrund das kalte Zentralplateau von Frankreich, das 
häufig der Sitz von Barometermaximis und Kältezentren ist. Der NW-Sturm, der 
sich von den Cevennen auf die Niederungen und das Gestade des warmen Mittel- 
meeres herabstürzt, hat alle Eigenschaften der Bora, auch das stossweise Wehen. 
Dass er überhaupt dort ein „endemischer“ Wind ist, rührt daher, dass die Tempe- 
ratur- und Luftdruckdifferenzen, denen er seinen Ursprung verdankt, im Winter- 
halbjahr persistente sind. Ein Barometerminimum über dem Golf oder rasches 
Steigen des Barometers nach Schneefall auf dem Plateau von Mittelfrankreich ver- 
stärkt ihn zum wütenden Sturm, der nicht stelten Wagen der Mittelmeerbahn um- 
gestürzt hat. 

Wenn die Mittelmeerküste Frankreichs unter dem Einfluss einer Barometer- 
depression Mistral hat, so haben meist gleichzeitig Italien und Dalmatien Scirocco, 
und der Temperaturgegensatz ist dann auffallend gross. 


III, Die Zugstrasseil der barometrisclienllinima ausserhalb der Tropen. 

Trägt man die Bahnen der barometrischen Minima auf Karten ein, so bemerkt 
man bald, dass die Barometerdepressionen nicht alle Gebiete gleichmässig durchziehen, 
sondern mit Vorliebe gewisse Eichtungen einschlagen, über bestimmten Gegenden 
sich fortpflanzen. Man kann also jene Richtungen, die nahe zusammenfallen, am 
häufigsten vertreten sind, aus dem sonst ziemlich konfusen Bilde der Gesamtheit 
der Bahnrichtungen herausheben, und erhält so die Hauptbahnen der barometrischen 
Minima oder die sogenannten Zugstrassen derselben.^) 

Die folgende Fig. 86 zeigt nach vanBebber in einfachster Form die haupt- 
sächlichsten Zugstrassen der barometrischen Minima über Europa.^) 

1) Z. B. 21. Dezeraljer 1886. Barometerraminium über Oberitalien 750 mm, Toulon — 1°, Perpignan 3^, 
Sturm aus NW. Born, Neapel 15*^, Pola, Triest 15— 16<^, Scirocco. Scbnoestürme in Nord- und Westdeutsch- 
land. — Über den Mistral s. Dersch, Zeitschnft f. Met. 1881. S. 52. — Sonrel, Annnaire de la Soe. Met. 
de Prance. XV. 1867. pag. 45. 

2) Zuerst von Koppen aus den Wetterkarten 1873—1878 der Beutseben Seewarte für Europa abgeleitet 
1878. Wissenschaftliche Ergebnisse aus den monatlichen Übersichten der Witterung. I u. 11. Später hat Be hbe r 
die Zngstrassen neu bestimmt aus den Jahren 1876—1880 und ihnen jene Bezeichnungen beigelegt, die sich jetzt 
eingebürgert haben. Typische Witterungserseheinungen. Archiv der Deutschen Seewarte. V. 1882. IX. 1886. 
Zugstrassen der Barometerminima nach den Bahnenkarteu der Deutschen Seewarte 1875— 1890, Met. Z. B. XXV. 
1891. S. 361 etc., mit Tafel für die einzelnen Monate. 

Koppen hat auch ein zusammenfassendes Bild der Häufigkeit und der Zugstrassen der Barometerminima 
über den Vereinigten Staaten, dem Atlantischen Ozean und Europa entworfen (Mitteilungen der Geographischen 
Gesellschaft in Hamburg. 1880), welches in meinen Atlas der Meteorologie, Gotha 1887, Blatt X, üborgegangen 
ist, ebenso in Bartholome w s Atlas der Meteorologie. Blatt 28. Edinburgh 1899. Die Karten 28 u. 29 dieses 
Awtlas enthalten die vollständigste Darstellung der mittleren Sturmbahnen, welche bisher geleistet worden ist. 

Die bezüglichen Ergebnisse der simultanen internationalen Beo baclitungen finden sich in Dunwoodys 
Summary Int. Met. Obs. Weather Bureau. Bull. A. Chart 52. Storm freqnency. Chart 53. Average tracks of Storms 
Northern Hemisphere. 1878—1887. 

sj Speziellere Darstellung derselben in den einzelnen Monaten siehe Mot. Z. B. XXVI. 1891. Tafel V. 


008 Zugsü’absen der baiometiischen Mmima ausseilialb dei Tropen 

Die Zugstrasse I ist im Herbst und Winter am meisten besucht Audi <3 
Zugstrassen II und lll sind in der kalteien Jahreshälfte am meisten vertrete 
Dagegen ist die Zugstrasse IV iin Sommer und Hei bst am stärksten besucht, ui 
die Minima, die derselben folgen, nehmen auf die Witterung in Mitteleuropa gross« 
Einfluss Die Zugstrassen Va, die mit III ziemlich parallel verlauft, ist in d 
kälteren Jahieszeit am häufigsten frequentiert, im Sommer gar nicht Die Zu 
Strasse IVb ist im Hei bst und Frühjahr am meisten besucht, spielt aber auchj 
Sommer eine grosse Holle 


Fiff 86 



Zugstrassen doi Baioiuotormininia tiT)er Emopa nacli van Bebbei 


Die Zugstraase Va nimmt im südlichen Frankreich die Minima auf, die ul 
die iberische Halbinsel oder von der Bucht von Biscaya ms Mittelmeer eintreh 
und fuhrt dann über Italien und die Adria nach dem Schwarzen Meere oder na 
NE hinauf gegen die russischen Ostseeprovinzen (Vb) Ein Teil der Minima bi( 
schon an dei Westküste Italiens, selten über dei Adria, nach SE ab und wenc 
sich gegen Afrika Dies geschieht namentlich in dei kalteien Jahreszeit. E 
grösste Teil der über Italien ostwärts fortschreitenden Depiessionen wendet si 
nach dem Schwaizen Meere Man wird bemerken, dass die Zugstrassen hauptsachli 
die grossen Wasserbecken aufsuchen Die Gegenden, auf welche Koppen na 

Da auf deu Wetterkarten der DoutsolierL Seowarte im Noiden meist nur noeli die Bandbildungen 
nocli nordlielier vorübeizielienden giessen Depressionen erscliemeii , so wurde die Zugstiasso Id bei nioglic 
lollei Benutznng dei Beobaolitnngon auf Island, Ost - Grönland und dem Nordmooie -woitor nach NW und N 
liegen Ivommen und etwa über Island veilaufeii 
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den Beobachtungen die Konvergenz oder Strahlungsgebiete der Zugstrassen verlegt, 
sind die Küste des mittleren Norwegen, der Georgskanal, Skagerrak, die schwedischen 
Seen und die mittlere OstseCj Golf von Genua, Adria und Schwarzes Meer; über dem 
Nordatlantischen Ozean: die Davisstrasse und die Gegend südwestlich von Island. 
Diese Knotenpunkte des Netzes der Zugstrassen entsprechen den Örtlichkeiten, an 
denen die Barometerdepressionen länger zu verweilen pflegen, stationäre Minima sich 
ausbilden. Manche Minima werden hier sogar auf kurze Zeit rückläufig, d. h. sie 
bewegen sich nach Westen. 

Die Gebirge ziehen im Gegensatz zu den grossen Wasserflächen die Depressions- 
Zentren durchaus nicht an, im Gegenteile stellen sie Gebiete der geringsten Häufig- 
keit der Wirbelzentren dar. Man wird auf vorstehendem Kärtchen bemerken, dass das 
Alpengebiet von den Zugstrassen gemieden wird, die dasselbe in grossen Bogen 
umgehen. Dasselbe ist deshalb, sowie ganz Mitteleuropa, ein Gebiet sehr wenig tiefer 
Barometerminima, ein relatives Hochdruckgebiet in Bezug auf dieselben. 

Die relative Häufigkeit der Barometerminima auf einer der 6 Hauptzugstrassen 
war im Mittel der Jahre 1876 — 1889 folgende: 


Häufigkeit der Barometerminima (Proz.) 


Zugstrasse 

I 

II 

III 

IV 

Va 

Vb 

G-esamtzahl 

AVinterlialbjahr 

31 

18 

16 

12 

10 

13 

2S3 

Sommerhalbjahr 

39 

i 11 

5 

22 

5 

i 18 

197 


Am häufigsten besucht ist I im Januar und September, II im Dezember und 
Januar, III im März, lY im Juli und August auffallend stark, Ya Januar und 
April, Yb im Frühjahr, im Juli und im Oktober. 

Die nach SE gerichteten Bahnen kommen fast ausschliesslich in der kälteren 
Jahreszeit vor, die nach NE gerichteten herrschen in der wärmeren Jahreszeit vor. 
Im Sommer kommen fast nur die Bahnen I und lY vor, und im Juli Yb. 

B ebb er findet, dass etwa in 28 Proz. aller Tage des Jahres die Witterung 
über Europa (der Osten ausgenommen) von einem Barometerminimum auf einer der 
G Zugstrassen beeinflusst wird. 

Das Wetter über Mitteleuropa bei dem Yorübergang eines Minimums auf 
einer dieser Zugstrassen charakterisiert Koppen in Kürze so: 

Die Zugstrasse I ist iui Winter von trockenem, wenn aucla grösstenteils bedecktem Wetter in 
Deutschland begleitet, die Zugstrassen Va und Vb im Nordwesten von heiterem Wetter, Vb im 
Süden und Osten von Regen, dagegen sind die Zugstrassen II, III, IV vorwiegend von Regen und 
Schiieefüllen begleitet. Im Sommer verhält es sieb ähnlich, nur ist das Wetter bei I und Va vor- 
waltend heiter, während besonders die Zugstrasse IV viele G-ewitter hervorruft. Ausbuchtungen 
(„Gewittersäcke“) auf der SE- und S-Seite von Depressionen auf der Zugstrasse IV sind die typischen 
Gewitterhringer für Deutschland, wie auch für Frankreich und Belgien etc.*, in bedeutend geringerem 
Masse ist dies auch hei der Zugstrass e II der Fall. Da die Zugstrasse Va im Sommer nicht betreten 
wird, so spielt sie bei den Gewittern West- und Mitteleuropas keine Rolle. 

Die Barometerminima, die auf der Zugstrasse Vb von der Adria herauf über Ungarn nach 
Polen ziehen, verursachen nicht selten zwischen Juli und Anfang September bei gleichzeitiger An- 
wesenheit eines Hochdruckgebietes im Westen Europas grosse Überschwemmungen auf der Nordseite 
der Ostalpen und in den Sudetenländern. Sie werden dann zuweilen^ über Ungarn einige Zeit 
stationär. Alle grossen Regenstürme in W’ien (mit einer Tagesmenge bis und über 100 mm) sind 
beim Vorübergang einer Depression auf dieser Bahn eingetreten. Für West-Ungarn und das östliche 
Niederösterreich bringen sie im April und Mai vielfach Gewitter. 

Über Nordamerika ist der Yerlaaf der Zugstrassen ein einfacherer als über 
Europa. Eine grosse Zugstrasse betritt vom nördlichen Pacific unter ca. 55*^ das 

1) Koppen, Met. Z. 1886. S. 172. 

2) Näheres darüber s. Kassner, Über die Zugstrasse Vb. Met. Z. 1897. S. 219. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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Festland, gebt über die giossen Seen gegen Neufundland und dann nach NW ubei 
den Atlantischen Ozean Von Sudwesten her, von Texas lieiauf, kommt eine andeie 
Zugstrasse, die bei den grossen Seen in die erstere einmimdet Ausserdem verlauft 
noch längs der atlantischen Küste die Zugstrasse der westindischen Orkane, die 
bei Neufundland gleichfalls m die ersteie eintritt 

Die Zugstiassc, die iihci die oheien Seen und Kanada m gerader o&tlichei 
Richtung nach Neu- Biaun schweig fuhrt, dominieit vollkommen Sie zeigt eine Fie- 
quenz der Minmia, welche das 2^/3- his 3 fache von jener der frequentesten Zug- 
stiassen zwischen dem Felsengebirge und XJial betiagt Auf dieser Stiasso bewegen 
sich im allgemeinen nicht sehr tiefe Minima mit einer doppelt so grossen Geschwin- 
digkeit als die dei euiopaischcn Minima, von einander gctiennt durch ebenso rasch 
foitsclneitcnde Maxima 

Ganz andeis m Europa, wo keine einzige Zugstrasse ein iiui entfeint ähnliches 
Übergewicht erlangt, sondcin wo eine Anzahl verscliiedcnei Wege einander ziemlich 
gleiehweitig gegenuberstehen, welche zusammen ein komplizicites Netz bilden 
Aber auch schon über dem Ozean bildet der Veilauf der Zugstrassen ein ähnlich 
komplizicites Netz (Koppen) 

Die Mehrzahl der amerikanischen Wirbclzenti en nehmen ihren Weg nach 
Gionland und Island, einige verlaufen auch gegen die Azoicn 

Der Grund dafui, dass es ausgesprochene Zugstiassen der Baromctei minima 
gieht, hegt in den Umstanden, welche die Richtung des Fortschi citens dcisclben 
begünstigen und denselben derart die duichschnittlichcn Wege weisen. Die bestehende 
Luftcliuck- und Temperatuiveitoilung, welche die Barometeimimma bei ilner allge- 
meinen Tendenz von West nach Ost foitzuschi eiten auf ihrem Wege antreffeii, 
lenken sie nach der einen odei anderen Richtung ab und machen ihnen gewisse 
Stiassen am leichtesten passiorbai 

Ol Lej hat schon 1872 die Tliatsache festgestellt, dass die Depressionen 
vornehmlich in der Richtung foitsclirciten, in welcher sie den höchsten Luftdruck 
zu ihici Rechten haben, dass (wenigstens in Emopa) jede Depression die Neigung 
hat, mit cinoi mein odei weniger starken Ablenkung nach lechts (Ley nimmt 45'^ 
an) gegen die niediigcien Isothcimcn fortzuschi eiten -) In Bezug auf den ersten 
Satz ist sein zu beachten, dass m giosscrcr Hohe, und darauf kommt es zumeist 
an, die Luftdruckverteilung eine andeie sein kann, als an der Erdobei flache, weil 
dei' Luftdruck in warmer Luft langsamci mit dei Hohe abnimmt als m kaltci, 
der Ubei druck m der Hohe also auf Seite der waimeien Gegend zu suchen ist 
Bebber hat seine reichen Erfahrungen über die die Richtung des Fortscliieitens 
der Bai ometermimma beeinflussenden Momente dei Veiteilimg des Liiftdnickes und 
clci Temperatur an der Erdobci flache in folgenden Sätzen kurz zusammengefasst: 

1 Ist die Verteilung von Luftdruck und -Tempeiatur in der Umgebung der 
Depression die gleiche, hegen also hoher Luftdiuck und höhere Tempeiatui in 
gleicher Richtung, so ei folgt die Fortpflanzung dei Depiession nahezu senkiecht 
auf die Richtung des Luftdruck- und Temperaturgi adienten Daraus erkhucii sich 
die nach SE gerichteten Zugstiassen Euiopas im Winter, indem der hohe Luft- 
druck und die höhere Temperatur dann gleicherweise in SW sich finden Im Sommer, 

q Hoffmeyer, Studien ubei die Sturme des Nordatlantisclioii Oizeuns Annalen doi üyi^ogiapliie 18 SO 
Zeitselinft f Met XV S 345 Mehr als die Hälfte (55 Pioz ) der ameriltanisclien Depressionen solilagen die 
Eichtuiig naeli Grönland und Island ein, ein Vieitel (26 Proz ) diiroliXronzt den Ozean m der Mitte, ein Fünftel 
(19 Proz ) liat eine Neigung, sich gegen die A/oion zu wenden 
q Gl Ley, Laws of Winds I 
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wo letzteres nicht mehr der Fall ist, werden diese Zugstiassen von den Barometer- 
minimis nicht mehr betieten 2 Sind Luftdruck und Temperatur in entgegen- 
gesetztem Sinne verteilt und von gleichem Einfluss, so wiid dadurch die Bewegung 
der Depressionen gehemmt, sie können stationär weiden und eine längliche ver- 
zerrte Foim annehmen 3 Uberwiegt der Einfluss eines Elementes, so erfolgt die 
Bewegung nach diesem im Sinne von Satz 1 (Deshalb benutzen z B oft Baro- 
metermimma im Frühling und Sommer die Zugstrasse Vb, auch wenn hoher Diuck 
an der Erdobeiflache in W und NW liegt, bei gleichzeitiger stärkerer Abkühlung 
daselbst, wahrend in S- und SE-Europa sehr hohe Tempeiatur herrscht Der 
Überdruck in der Hohe liegt daun auf der SE- oder rechten Seite der Zugstrasse 
Vb Die Barometermmima lassen dann den hoheien Luftdruck an der Erdober- 
fläche zur Linken, massgebend ist abei die Druckverteilung im höheren Niveau^) 
Ist der Westen kalt, der Osten sehr warm, dann giebt es im Fiulijahr und Sommer 
viele Gewittei in dem Zwischen gebiete, m dem die Minima von SW nach NE der 
Grenzlinie entlang ziehen) 4, Bei komplizieiteier Veiteilung der beiden Elemente 
schlagen die Bai ometei minima Wege ein, welche der Resultiei enden der Einflüsse 
entspiechen, wmbei das einflussi eichere Element dieselbe hauptsächlich bestimmt 

Koppen hebt das mechanische Moment hei vor und foimulieit den Eifahrungs- 
satz ubei die Richtung des Fortschreitens der Barometermimma folgendermassen 
„Die Foitpflanzung der Depiessionen erfolgt in der Richtung,' in welcher die Be- 
wegungsmomente der Luftstiomungen in denselben und m ihrer Umgebung am 
grössten sind “ Die Foitwegung also ei folgt annähernd in der Richtung der nach 
ihier Gesamteneigie ubei wiegenden Luftstiomung 

Loomifahatbci m abnoimei Weise nach Süden odei nach Norden fortschreitenden Bai ometer- 
inmimis in den Veiemigten Staaten die Veiteilung der (unteren) Windstärken um das Sturmzentium 
untersucht und gefunden, dass bei eisteieii das Verhältnis der Starke der Nord- zu den Sudwinden 
2 1 wai, bei den nach Noicl toitscliicitendcn 1 11, was obigena Satze auch zur Stutze dient 

Die Bahnen dei westindischen Cyklonen zeigen eine auffallende Beziehung 
zur Lage des grossen subtropischen Barometeimaximuras über dem Atlantischen 
Ozean Dasselbe bleibt wahrend des ganzen Verlaufes der Balm zur Rechten der- 
selben liegen und die Sturmzentren umkreisen dasselbe Der stärksten Luftbewegung 
in den mittleren und höheren Schichten entsprechend, bewegen sich die Wiihel zu- 
erst nach ihrer Entstehung unter 16— 18^^ N. tangential zn diesem Gebiete hohen 
Luftdruckes westwärts, biegen dann allmählich, der entsprechenden Kiummung der 
Isoharen des Hochdruckgebietes in mittleren Hohen entsprechend, nach NW um 
Jenseits 20^ N wird die Bewegung des Wirbels zueist rem Nord und biegt dann 
an der Westgrenze des auf den Ozean beschrankten subtropischen Barometoimaxi- 
snums um, wobei die Bewegung, dem gelingen Gradienten entsprechend, langsamer 
wird. Ist aber der Wirbel auf der polaren Seite des Barometeimaximums an- 
gekommen, so biegt er nun nach NE um und seine Bewegung wiid untei dem 

1) Cl Ley liat im Journ Scott Met Soc IV pag 333 sehen daiauf aufmeilsarn gemacht, dass in den 
Fällen einer rotiogiaden Beivegnng doi Minima uher England, d i also nach Westen lim, die Temperatur ubei 
Ölcandinavien höher -war als in Fiankieich Zugleich lag dann meist inNoidosten em B.irometermaximnm Am 
23 bis 29 Mai 1891 passierte ein Bai ometermmimum über das südliche Iiland nach SE durch Sudengland, kehrte 
an dessen Ostkuste um und ging durch Nordengland und Irland wieder in den Atlantischen Ozean hinaus Auch 
in diesem Falle ivai die Temperatur über Skandinavien hoher als in Frankreich, ohne dass an dei Erduberüaehe 
seihst dei Barometerstand m NE hesondeis hoch war Die Luftdruckvoiteilung ini höheren Niveau ivar mass- 
gebend (Natuio Vol 44 pag 150 June 18 1891 ) 

2) van Bebbei , Met Z 1891 S 361 etc 

Koppen, Annalen der Hydrogiaphie 1882 S 657 — Ubei die mechanischen Ursachen der Orts- 
veiandeiuug dei atmosphärischen Wirbel Zeitschrift f Met AV 1880 S 41 
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Einflüsse des grossen Diuckgefalles auf dei Polarseite des Maximums eine sehr 
rasche. Die Umbiegung der Bahnen eifolgt nach Looinis im Sommer unter 
30 6*^ N, im September unter 29 7^ N, sonst unter 26-70 N' Dies stimmt genau 
mit dei gleichzeitigen Lage der Achse höchsten Druckes ubei dem Atlantischen 
Ozean (Koppen) 

Tojnbee hat diese Bezieliimg dei Orkanbahnen zu dem subti epischen BaiometeimaMmum 
schon fui den Oikan Ende August 1873 eikannt und auch die Ansicht ausgespiochen , dass wenn 
damals, wie dies anfangs August dei Fall gewesen, dei hohe Luftdiuck sich nach West hm bis gegen 
Mexiko eistieckt hatte, der Wnbel wohl, ohne nmzubiegen, westwärts fortgeschritten sein durfte 
Dies geschieht ja in manchen Fallen, odei die Umbiegung erfolgt eist ubei den Oolfstaaten 

Pur die Oikanbahnen auf der Ostseite von Asien, über dem Sudindiscben 
Ozean, ja auch an der Nordostseite von Australien kann derselbe Einfluss auf ihre 
Eichtung geltend gemacht werden 

Bei den Bahnen dei Wirbelsturme in der Bai von Bengalen und im Arabischen 
Meere kann eine ähnliche kausale Beziehung zu einem Barometermaximum kaum 
m Anspruch genommen weiden^). Dagegen steht die Eichtung dieser Bahnen mit 
dem Satze von Koppen in bester Übereinstimmung Chambers hebt besonders 
hervor, dass bei den von ihm untersuchten Cyklonen, sowie bei jenen der Bai von 
Bengalen nach Eliot die Winde auf der Kuckseite am stärksten waren®) (auch 
bei Teifunen ist dies nach Doberck der Pall) 

Der Umstand, dass das Portschi eiten und der Portbestand der Wirbel durch 
die praexistirende Luftdruck- und Temperaturverteilung begünstigt oder gehemmt 
werden kann, erklait auch die Erscheinung, dass die Barometermmima gerne auf 
der gleichen Bahn hintereinander folgen Dies ist nicht nui bei unseren Depressio- 
nen der Pall, sondern auch bei den tropischen Cyklonen 
Pui erstere hat Koppen dies zuerst naehgewiesen.^) 

„Ist eine Depiession iiber einen Ort hinweggegangen und entfernt sich von 
demselben, so ist eine erhebliche Wahrscheinlichkeit vorhanden, dass derselbe am 
folgenden oder am nächstfolgenden Tage wieder in das Oebiet einer Depression 
gelangen werde Sind dagegen mehrere Tage verflossen seit dem Yei schwinden 
der Depression, so ist die Wahrscheinlichkeit des Auftretens einer Depression für 
den folgenden Tag ungeflihr um die Hälfte geringer“ 

hur die Cyklonen ist früher schon ein ähnliches Yerhalten erwähnt worden» 
Die Bahnen der Barometerminima über Eussland sind namentlich in einer 
grossen Arbeit von Eykatschew mcdergelegt worden Uber die Zugstrassen 
der Barometerdepressionen m andeien Teilen der gemässigten Zonen liegen jetzt 
noch keine Untei suchungen vor, soweit nicht die Ausläufer der tropischen Sturm- 
bahnen m Ostasien in Betracht kommen In den subtropischen Zonen hohen Luft- 
druckes bestimmen, wie Ens seil für Australien gezeigt hat, die wandernden Baro-^ 
metermaxima und die zwisclien ihnen hegenden V- ähnlichen Depressionen haupt- 
sächlich die Witterung Es wird wohl auch m den andeien ähnlich liegenden^ 
Teilen des Subtropengebietes dasselbe der Pall sein 


1) Im Mai bestellt zumeist nocli liölierer Druck übei der Mitte der Bai und die Maicyklonen lassen denselben 
reebta liegen und geben in der Kegel nach West 

2) Bei der Cyklono vom 25 Mai bis 2 Jnni 1881 lag der steilste Gradient bei S 50® E, der schwächste bei 
X 50® W Und dies entspricht genau der Kichtung der Fortpflanzung der Cyklone, die also in der Eichtung 
vom steilsten zum 'schwächsten Gradienten oder vom stäiksten zum schwächsten Wind fortgesehiitten ist Ind. 
Met Memoirs IV S 349 

Koppen, Aufeinanderfolge der Wirbelsthrme Zeitschrift f Met IX 1874 S 381 
*) S Met Z 1897 S 9 Littoraturbericht 

’J Man sehe aber Chait 29 in Bartholomews Atlas of Meteorology 
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IV. Bie ErhaltimgsteiideBz der Witterung. Witterungstypen. 

Wenn man die Änderungen der meteorologisclien Elemente von einem Tage 
zum anderen aufmerksamer verfolgt, so findet man bald, dass bei dem fast be- 
ständigen und scheinbar gänzlich unregelmässigen Wechsel der Witterung, d. i. der 
Aufeinanderfolge kalter auf warme, nasser auf trockene Tage und umgekehrt, die 
Häufigkeit eines Wechsels doch seltener ist, als die einer Aufeinanderfolge in 
gleichem Sinne. Es existiert eine Tendenz zur Erhaltung des jeweilig 
herrschenden Witterungscharakters. 

So ist z. B. zu Brüssel die Wahrscheinlichkeit eines Wechsels, nachdem ein 
bestimmter Charakter der Temperatur schon r Tage geherrscht oder r Eegentage 
■sich gefolgt sind, folgende: 

Wahrscheinlichkeit eines Wechsels.^) 

Nach, einer Andauer von 1 2 3 4 5 6 7 10 15 Tagen 

Temperatur .25 .24 .22 .21 .17 .17 .15 .15 .13 

Kegen .37 .32 .30 .26 .27 .24 .25 .23 .23 

Die Wahrscheinlichkeit eines Wechsels wird demnach mit Zunahme der Dauer 
•eines bestimmten Witterungscharakters geringer. Also je länger Regenwetter schon 
■angehalten hat, desto grösser ist die Wahrscheinlichkeit, dass der nächste Tag 
wieder ein Regentag ist. Dasselbe gilt für eine Folge positiver und negativer Tem- 
peraturabweichungen. Hat sich einmal ein bestimmter Witterungstypus eingestellt, 
sich als solcher gleichsam durch seine Andauer deklariert, so hat er die grösste 
Wahrscheinlichkeit, sich noch einige Zeit zu erhalten. 

Dabei wird natürlich die Wahrscheinlichkeit des Eintretens einer Periode 
gleichsinnigen Witterungs Charakters um so kleiner, die Häufigkeit einer solchen um 
so geringer, je länger dieselbe ist. Die Wahrscheinlichkeit der Portdauer derselben 
nach Ablauf einer gewissen Dauer derselben kann hingegen fortwährend zunehmen, 
•obgleich sie nie 1 erreichen kann.^) 

Um einen Massstab zu bekommen, nach welchem man die Tendenz zur Er- 
haltung des gleichen Witterungscharakters beurteilen kann, muss man die beob- 
achtete Wahrscheinlichkeit des Witterungswechsels mit der theoretischen Wahrschein- 
lichkeit desselben vergleichen, d. h. mit jener, bei welcher ein Wechsel ebenso wahr- 
scheinlich ist, als eine Fortdauer, die Aufeinanderfolge der Erscheinungen demnach 
keinerlei Beeinflussung erkennen lässt, sondern als blosses Spiel des Zufalls erscheint. 
Diese Wahrscheinlichkeit wäre, wenn beide Kategorien des Wetters gleich häufig 
auftreten, dies ist aber zumeist nicht der Fall, es ist ja die Zahl der positiven 
und negativen Abweichungen bei allen meteorologischen Elementen innerhalb einer 
bestimmten Zeit fast stets ungleich. 

In einer 172 jährigen Reihe von Jahresmengen des Regenfalles zu Padua finden 
sich 92 negative und 80 positive Abweichungen vom Gesamtmittel, und 69 Wechsel 

1) Diö Waärscheinliclilceit eiiios Wettenvecslisel!? nach 1, 2, 3 etc. Tagen l)er 0 clmet sich aus p : (p -f p'), 
■wenn p die Zahl der Perioden von r Tagen ist, p' die Gesamtzahl der längeren. 

2) Wl. Koppen, Die Aufeinanderfolge der uiiperiodisehen Witternngserschomungen nach den Grund- 
sätzen der Wahrscheinliehlceitsrechn'ang untersucht. Wild, Hop. f. Met. B. II. 1871, Auf diese gewisser- 
massen grundlegende Abhandlung muss liier besonders hingewiosen werden, da der Gegenstand hier nur gestreift 
werden hann. Es ist auch seither der Gegenstand in gleichem Umfange nicht -wieder bohamlolt worden, sondern 
nur in Bezug auf einzelne meteorologische Elemente. S. auch Ref. in Zeitschrift f. Met. B. VXI. 1872. S. 369. — 
H. Meyer, Die Kiederschlagsverhältnisse von Deutschland. Archiv. XI. 1888. — A. Riggenbach, Die Meder- 
schlagsverhUltnisse von Basel. Zürich 1891. - Die Wahrscheinlichkeit des Wetterwechsels. S. 21—32, — Auch 
F. Seydl, Klima von Krain. — Die theoretischen Grnndlagen findet man hei Sprung, Lehrbuch. S. 376 etc. 
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von tiockenen zu nassen Jahren oder mngekelirt Die Wahrschemlichkcit, dass^ 
em Jahr zu trocken ist, ist demnach 92 172 = 0*53, die Wahischemlichkeit eines 
nassen Jahres 0 47 Wurde die Aufeinanderfolge der trockenen und nassen 
Jahre ganz vom Zufall ahhangen, so waie die Wahrscheinlichkeit eines Wechsels 
2 X 0 53 X 0*47 = 0 498, die beobachtete Wahrscheinlichkeit eines Zeichenwechsels 
ist aber bloss 0 401, also ei lieblich geiinger Bezeichnen wir mit V' die be- 
obachtete Wahischemlichkeit eines Wechsels, mit V diebeiechnete, so kann man (nach 
Koppen) den Quotienten (Y' — Y) • V als Index der Eihaltungstendenz anseheii 
In unserem Falle ist derselbe 0 199 

Dieissigjahrige Beobachtungen zu Brussel geben fiu die Yerandeilichkeit vom 
einem Tage zum anderen 




Tempel atui 

Kegenpenoden 

Tiüüceiipoiiodon 

Y' beobachtet 

0 194 

0 294 

0 314 

Y berechnet 

0 498 

0 481 

0 519 

Index d Eihaltimgs- 
tondenz 

0 610 

0 389 

0 395 


Es ist demnach für die Temperatur wie für die Niederschlage die Wahrschein- 
lichkeit der Erhaltung des eben herrschenden Witterungscharakteis grösser, als die 
eines Wechsels 

Die Wahrscheinlichkeit eines Zeichenwechsels in der bestehenden Abweichung 
dei Temperatur vom Mittel ist für Breslau nach 1, 2, 3 etc Pentaden und 1, 2 ^ 
3 etc Monaten nach Koppen folgende 

Wahrscheinlichkeit einer Änderung 
Nack 12 5 4 5 0 7 8 

Pentaden 35 31 30 30 29 27 28 27 

Monaten 45 41 38 40 27 41 25 17 

Die Erhaltungstendenz des Charakters der bestehenden Tempei aturahweichung 
zeigt sich m beiden Zahlenreihen, sie ist für die kurzeicn Zeitabschnitte (Pentaden) 
grosser als für die längeren Aber auch noch in den Monatsmitteln zeigt sich die 
Neigung, dass eine bestehende positive odei negative Storung ihre geogiaphische 
Position bcihchalt, emo Neigung, die mit der Dauer des Zustandes wachst, ohne 
an eine erkennbare Zeitgrenzc gebunden zu sein Auf eine Kompensation eines zu 
kalten Winters durch einen darauf folgenden warmen Sommer ist demnach nicht 
zu rechnen 

Man kann auch fragen, welche Wahrscheinlichkeit dafür besteht, dass der 
folgende Monat in einem anderen Sinne vom vieljahrigcn Mittel abweicht, als- 
der laufende — also nach der Wahrscheinlichkeit einer Änderung des Monats- 
charakters der Witterung Köppen hat für die Temperatur diese Frage auf 
Grund langjähriger Beobachtungen von 12 Knsten- und 16 Inlaudsorten beantwortet 
Da die Ergebnisse für beide Keihen sehr nahe uhercinstimmen, teilen wir hier nur 
die Mittel aus beiden mit: 

Wahrscheinlichkeit eines Wechsels der Temperatur ah weichung 
Yon Janiiai /Februar Februar/ März März/Apnl Apnl/Mai Mai/ Juni Juni/JuH 

489 383 .361» 454 428 367 

Von Juli /August August/ Sept Sept/Okt Okt/Novemb Novemb/Dez Dez /Januar 

350» 386 414 463 425» 430 
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Die Wahrscheinlichkeit eines Wechsels ist am grössten vom Januar zum 
Februar, April zum Mai und Oktober zum November; am kleinsten vom März 

zum April, Juli zum August und November zum Dezember. Im Vorfrühling und 

im Hochsommer ist die Wahrscheinlichkeit, dass, wenn ein Monat zu kalt (oder 

zu warm) war, auch der folgende noch zu kalt (oder zu warm) sein wird, fast 

doppelt so gross als die eines Wechsels. 

Die Wahrscheinlichkeit eines Wechsels der Temperatur ab weichung von einer 
Jahreszeit zur folgenden oder nächstfolgenden hat Koppen für Mitteleuropa gefunden: 


Winter zum Frühling: 
0.49 

Winter zum Sommer 
0.44 


Wahrscheinlichkeit eines Wechsels vom 


Frühling zum Sommer 
0.45 


Sommer zum Herbst 
0.38 


Frühling zum Herbst 
0.40 


Sommer zum Winter 
0.50 


Herbst zum Winter 
0.45 

Herbst zum Frühling 
0.52 


Die Wahrscheinlichkeit einer Änderung des Temperatur Charakters ist vom 
Sommer zum Herbst am kleinsten, vom Winter zum Frühling am grössten. Die 
Wahrscheinlichkeit, dass auf einen zu kalten oder zu warmen Winter ein gleicher 
Sommer folgt, ist. etwas grösser, als die einer Änderung, dagegen ist kein Schluss 
gestattet vom Charakter des Sommers auf jenen des kommenden Winters. Die 
Frage, ob man aus dem Temperaturcharakter des Winters auf jenen des folgenden 
Sommers schliessen kann, ist oft untersucht worden. 

Aus den 100 jährigen Temperaturbeobachtuiigen zu Wien ergab sich, dass nach 
einem sehr kalten oder sehr warmen Winter in TOProz. der Fälle auch der folgende 
Sommer zu kalt oder zu warm war, also eine Abweichung in gleichem Sinne zeigte, 
wogegen zwischen Sommer und folgendem Winter nur in 45 Proz. aller Fälle eine 
‘Übereinstimmung der Abweichungen bestand. 

Dabei zeigte sich, dass, wenn die Temperaturanomalie einer Jahreszeit eine 
beträchtliche Grösse erreicht (1® und darüber), die Wahrscheinlichkeit, dass die 
folgende Jahreszeit in gleichem Sinne abweicht, erheblich verstärkt wird. Am 
schwächsten tritt diese Tendenz der Erhaltung gleicher Anomalie beim Übergang 
vom Winter zum Frühling auf. 

Hellmann fand, dass bei den Beziehungen zwischen Winter- und Sommer- 
temperaturen die Grösse der Temperaturabweichung des Sommers ausschlaggebend 
scheint. In Berlin folgte auf einen massig warmen Sommer zumeist ein milder 
Winter, dagegen ist die Folge eines solchen auf einen sehr warmen Sommer sehr 
unwahrscheinlich. Das Gesamtergebnis seiner bezüglichen Untersuchungen fasst 
Hellmann in folgende Sätze zusammen^): 


Nach einem mässig milden Winter 

„ „ sehr milden „ 

„ „ mässig kalten „ 

„ „ sehr kalten „ 

„ „ mässig warmen Sommer 

„ „ sehr warmen „ 


folgt am 
wahrschein- 
lichsten 


ein kühler Sommer 
„ warmer „ 

„ kühler „ 

„ sehr kühler Sommer 
„ mässig milder Winter 
„ kalter Winter 


Eine umfassende und gründliche Untersuchung über die Wahrscheinlichkeit, 


1) Haan, Temperatui* zu Wien nach lOOjälirigen BeoLaebtungen. Sitznngs'boTiclite der Wiener Akad. 
B. LXXVI, Hov. 1877, und Zeitschrift f. Met. XIV. S. 431. — Hellmann, Die milden Winter Berlins seit 
1720. Zeitsclirift des Kgl. prenss. stat. Bureaus. 1884. — Über gewisse Gesetzmässigkeiten im Wechsel der 
Witterung aufeinanderfolgender Jahreszeiten. Sitzungsberichte der Kgl. preuss. Akad, XIV. 1885, s. a. Zeit- 
schrift f. Met. B. XX. S. 383. 


015 Die Eiliaitung&tenclenz der Witteiung Witteiungs typen 

mit welcher man von dem Temperatnrcharakter eines Monates auf jenen des folgen- 
den oder der folgenden Monate scliliessen kann, veidankt man L Satke 

Die nächsten Ursachen einer gewissen Beständigkeit der Witte- 
rungs typen In einem voransgegangenen Abschnitte sind die meteorologischen 
Verhältnisse eioitert woiden, welche neben dei Richtung der allgemeinen Bewegung 
der Atmos 2 )hare ausseihalb der Wendekieise, die Bahnen der atmosphaiischen 
Wiihel odei Depiessionsgebiete vornehmlich bestimmen Als solche winden erkannt 
die bestehende Luftdruck- und Temperaturverteilung Die wandernden Baiometei- 
mmima sind die Hauptursache der Verandoilichkeit der Witteiung, die mehr oder 
weniger ständigen grossen Depressions- und llochdiuckgebiete, welche von eisteren 
fortwähicnd teilweise umkreist werden, bilden dagegen das mein stabile Element 
unter den Witterungsfaktoren Die durchschnittliche Witterung oder das Klima 
von Europa hangt hauptsächlich ab von der mittleren Lage und den jalneszeit- 
lichen Verschiebungen 1 des giossen subtropischen ozeanischen Barometcimaximums 
im Sudwesten von Europa bei den Azoren und Madeira, 2 von dem Hochdruek- 
gebiete über Sibnien, das im Winter einen Ausläufer odei Rucken höheren Diuckes 
quer durch Russland bis in das Alpengebiet aussendet (von Woeikoff die grosse 
Achse des Kontinentes genannt), 3 von dem grossen beständigen Luftdmckminimum 
über dem Atlantischen Ozean im Noidwesten von Europa, das namentlich im Herbst 
und Winter eine dominieiende Rolle spielt, und 4. in geringerem Masse auch von 
dem sekundären, ziemlich ständigen Luftdruckminimum ubei dem Mittelmeer, das 
namentlich die Witteiung von Siidcuiopa boeiiiflu&st 

Diese ständigen Tief- und Hochdiuckgebiete, welche das System der unteren 
Luftsti omungen und damit auch das Wetter in ihrei Umgebung bedingen, hat 
Teisserenc de Boit die „Aktionszentren der Atmosphäre“ genannt Dieselben 
nehmen daduich besonderen Einfliihs auf den Charakter der Witterung der Monate 
und Jahreszeiten, dass sie mehr oder wcnigei Keigung haben, sich zintweise zu 
verlagern oder Teilminima (im allgemeinen Sinne) und -Maxima au&zusendeii , die 
dann mehr odei wenigei lange über einem Teil Euiopas sich halten und die 
Witterung beständig nach einer Richtung beeinflussen Eiir die Vereinigten Staaten 
werden der westliche Flügel des subtiopischen atlantischen Baiometermaximums 
mit seinen jaliieszeitlichcn und seinen unregelmässigen Verlagerungen, die wandernden 
Barometermaxima aus dem britischen Nordamerika und das Barometerminimum in 
der Davisstrasso die llauptiolle bei der Festsetzung ständigerer Wittcrungstypen 
bilden Die grösste Bedeutung für dieselben durfte bei der niedrigen Bicite der 
Vereinigten Staaten das erstgenannte Barometermaximum im Sudosten derselben 
spielen Doch hegen eingehendere bezügliche Untciauchungcn noch nicht vor. 

Der Einfluss, welchen die grossen Barometer minima und -Maximu in der Um- 
gebung von Europa auf die langer andauernden Anomalien der Witterung daselbst 
nehmen, ist von Kapt Hoffmeyer und von Teisserenc de Bort genauer nach- 
gewiesen worden Ersterer hat die Rolle, welche die Verlagerungen der nord- 
atlantischen Barometerminima dabei spielen, untersucht, wahrend der letztere liaupt- 
aachheh die Veränderungen in der Lage der Hochdruckgebiete zum Gegenstand 
seines Studiums gemacht hat "*) 

1) L Satke, tTbox den ZusammenTiang der Temperatur aufomanderfolgender Monate und Jahies^oilen 
Hallo 1897 

2) Emen Beitrag liefert 0. Eassig, Types of Marcli Weatkar in theXJ S American Journ of Science 
Nov 1890 

'5) Hoffmeyer, Die Verteilung des Luftdruckes tiber dem Nordatlantiselien Ozean -während des Wmtors 
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Das grosse nordatlantisclic Barometerminimum liat im Winter sein Zentrum 
im Südwesten von Island, aber es gehen von da aus Rinnen oder Mulden niedrigen 
Luftdruckes, mit klntwickelung von Teildepresaionen innerhalb derselben, einerseits 
nach NE hin ins Eismeer, andererseits auch nach Nordwesten in die Davis- 
striisse. lIorfnu‘y(n' zeigt, dass je nach der Entwickelung, welche das eine 
oder andere dieser sidcundäreu Minima in einem bestimmten Winter erlangt, der 
''remperaturcluirakter d(‘s Winters von Nordwest- und Nordcuropa ein wesentlich 
amhTer wird. 

Im »Januar 1874 war das Minimum im Nordosten von Island am stärksten 
entwickelt, der Luftdruck über (hau euroj)äiHchen Eismeer war ungewöhnlich tief. 
Dadurch wurde Kordwest- und Nordeuroj)a besonders anhaltend und kräftig von 
d(U’ wannen Luft aus W<‘steu vom Atlantischen Ozean her überliutet und die Tem- 
peratur war bedeuttaid ülun* dem Normale, auf den britischen Inseln nm 2^^, in 
Dänemark nm in Norwegern mul Schweden um — in Petersburg um 5^, 
am Weisstm Me(‘r um 8“. Dagx'gtai waren die Länder auf der Westseite des Mini- 
mums ungc'wöhnlich kalt, in Island war die negative Abweiclmng 6 — 8^, in West- 
grünlaud nocli 3— -8^^ 

hu »Januar .1875 dagegxm war das Haujäminimum im ^SW von Island sehr 
stark (‘utwiekelt und lag 5'^ südlicher als sonst, dagx^gon war das Minimum im 
EisnuMT nur schwach. I)u‘, Folge war, dass .N()rdeur()])a zu kalt war, Petersburg 
und Stockholm um und (D\ Däiunnark noch nm erst die Imtischon Inseln 

haft<»n infolge südiielan- Winde, (»ine höhen^ üYuuperatur. 

Im F(4)ruar 1875 war nur das Barometermiiiimum ülier dm* Davisstrasso stark 
(‘iitwiektdt, das l\linimmn in SW von Island und jeties im Eismeer fohlten. Hoher 
Luftdruck ülKu-zog von NI^l Iut ganz Europa Die wanne Luft des Atlantischen 
< izeans zog als S- und SE-Wind über Island und (Grönland, die deshalb viel zu warm 
waren, während auf d(*r Rückseite (hu’ I)<^])ression kalte NW- Winde die Temperatur 
von Labrador und Kanada nui(‘r die nonnah^ eniiialriglcm (in Kanada um 
Europa hatte Landwinde und war deshalb auch zu kalt. 

Derart zeigt Uoffuioyor, dass (‘s für die Wintertemperatur von NW- und 
Nonh'urojm darauf ankommt, welches vou dtm Burometennninimis des Nord atlantischen 
Ozeans das Ihuiptminimuiu wird. Trotz d(‘r Nähe des Minimums kann NW-Europa 
zu kalt sein, wenn (u’stcroH so liegt, das.s NW-Europa südöstliche oder östliche 
Landwinde erhält Liegt das llauptminirmnn im Norden und ziemlich östlich, so 
erhält N-Ktiropa und jt* nach der Lage amdi noch Mitteleuropa starke mul ständige 
W- oder SW-Winde vom warrmm Ozean licr, und die ü^emperatur hält sich hoch 
über dem Mittel Olme das Barometerminimum im Nordnuicre nordöstlich vou 
Island würden überhaupt dir Wintc^r von NW- und ZontraUuiropa viel kälter sein. 
Denn erst dieses Minimum lenkt die 8W-Windo auf dtu- ^Südseite des Baroimjter- 
mininnims bei Island weiter nach rechts ab, so dass die warme ozeanisclu^ Luft 
auch Nord- und selbst noch Mitteleuropa nördlich von den Alpen zu Outx»'. kommt. 

Für das volle Verständnis des ''J^ompcraturcharakters vors chi(ul euer Winter in 
Mitteleuropa ist aber auch die Berücksichtigung der Lage der grossen Ban)m(ü,er- 
maxima von besonderer Wichtigkeit. Dies hat Teissorenc de Bort erkannt und 

und Hoin EinlluB« auf dai* Klima von, Europa. Zoltsolirift f. Mot. B. XIIL lB7B. S, B:i7. L, Toinworonu do 
Bort, Etud© 8ur Thiver do 1870/BÖ ot rocliorolioH nur la po.sitiou d<m d’aetion du ruimoHpliöw dann 

lo.M Mvorn anormaux. Annalo« du Bureau Central Mot. do Krauce. Anne» IHHl. T. 1. Paris 1BB3. — Derselbe; 
Etüde Hur la i)üHitlon d(sii grand» ceiitre» d’actlon do rtttmoHphöre au Printempn. Mols tleMarw. Aimalen 1883. 
M(it. gdndral». Zeitsolirlft f. Met. B. XIX. IHB-l. 8.105 u. UeutHehe Met. Z. B. I. 1BB4. H. 22. 
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Die Eihaltuiigsteindenz dei Witteuing Wittorungfetypen 

die verschiedenen Typen der Winterwittorung auf die lelativc Lago der Barometer- 
maxima zu Mittelem opa zuruckgefuhrt Er unterscheidet 

Typus A Kalt und hocken Dieser Typus wird hei voigebi acht durch die 
Verschiebung des Maximums von Sibinen bis nach Euiopa Das Maximum teilt 
sich meist m zwei Teile, von denen dci westliche Westsibiiicn, Noidrusslaiid und 
Emlaiid einnimmt, so dass der Diuck von da nach Süden und Sudwesten hin ab- 
nimmt Die Kalte kommt dann im Gefolge noi dostlichor und ostlichei Winde 

Die Monate Jamiai 1838, 1842, 1861, 1876, 1879 und Dezember 1840 ge- 
hörten m Europa diesem Typus an (auch der besondeis stienge Spatwintci Januar 
und Fcbuiar 1895) 

Typus B Kalt und hocken Derselbe wiid ehaiaktensicit durch die Ver- 
lagerung des Baiomcteimaximunis hoi Madeira nach Mitteleuropa und niedrigen 
Druck in Westsihinon und hoi den Azoren Unter diesen Veihriltnissen erkaltet 
das Festland von Europa durch Wärmeausstrahlung bei heiterem Himmel und Wind- 
stille Die Kalte kommt nicht aus Norden oder Osten (wie z Teil wenigstens im 
vorigen Falle), sondern das Kaltezcntrum liegt über Mitteleuropa seihst Damit 
aber dieser Typus zur vollen Entwickelung kommt, sind vorausgegangenc Schnce- 
fallo, das Voiliandensem einer Schneedecke notig Der Typus B wiid oft kurz 
als „Strahlungstypus“ bezoiclmet Ein ausgezeichnetes Beispiel fiu donaclbon lieferte 
der'Dczemhei 1879 (ausscidcm Januai 1864 und 1880, Dozemhei 1864, 1865, 
1873 und 1875) 

Typus C Kalt und feucht Derselbe entsteht duich die Verschiebung oder 
Ausbreitung des ozeanischen Maximums nach Norden über den Atlantisclion Ozean 
oder in die Gegend der britischen Inseln, bei gleichzeitigem modiigon Druck über 
Mitteleuropa und Italien, Es bildet sich ein Sattel niedrigen Druckes zwischen 
dem bezeiclmeten Maximum und dom asiatischen Maximum, welchen die Baiomcter- 
rainima \on Noideu her als Zugstrasse hcnulzen (Type d couloii) Die Witterung 
ist kalt mit vielen Schncefallcn 

Typus D Warm und feucht Niediigei Luftdruck über dem Atlauti.schon 
Ozean und Nordeuropa bis gegen Sibirien hinein, hoher Liiftdiuck in SW- und 
Sudeiiiopa Bei diesei Druckverteilung steht Mitteleuropa völlig unter dei Tlerr- 
schaft der ozeanischen Winde und h.uiligo Depressionen ziehen den im allgciiiemen 


1) K Aborcromby ist ungofilhr gloicli/oitig von anderer Seite /.um gloiclien Kowuliat gokomimm Er 
aagt* Bei der PriUnnt,^ oinoi giosHoii Zahl synoptiHclior Wottorlcaiton des Jahres 18(>j (Atlas dos Mouvements 
g4n6rau\ de l’AtraosphÖn) 1805) war doi Autoi heiiuflon von di‘i Thatsuche, dass lolativ zu Euiupa dio allgoiaeine 
Position, doi giosson llochdruckgohiöto liaullg lui laugero Peiiodon konstant hliehon Emo weitoio Prüfung 
ergab, dass die Beständigkeit diesei Positionen /usammentraf mit der BosUlndigkeit gewisser Wittoningsfcypen 
Trotüi der Fhiktuationon infolge dos Voitlborgangos von (lyklonen (botiächihohor Änderungen von Tug /u Tag 
und lokaler Variationen von Ort zu Ort) eihält sich doch dor allgomoino Typus dos Weiters längere Zeit hin- 
durtli — Ceitain types of Bulisli Weathoi Quart Jour Mot See Vol IX Nov 1H82 

9) Der Do/ember 1879 war in manchen Teilen von Mitteleuropa, in Sudwostdoutsdiland, dann am h 
m Franlneich dei kälteste seit einem Jahihundeit, in Pan« ilbeihaupt doi kiiltosto Wmtorniüiiat, von dom Auf- 
zeichnungen existieren Die Mitteltomporatui wai in dor Stadt —6 8, in dor Umgebung (Paic S Maiir) —7 e, 
das Minimum --25 6 Dass die Kälte in diesem strengen Wintoi 1870/80 duich die WannoauHstiahlung des 
Bodens entstand, vud klar bewiesen durch die ganz ungewoUnlnho Wäimo/iUiialimo mit dor Hohe, die lu allen 
Bergländern Mittoletiiopas sich bomorkbai machte Die mittlere Temperatni von Wien betrug, während das 
Baromotermaximum zentral tiher Euiopa lag und komo Wäimozufuhr durch Winde st.iitfand —0^ Man kann 
dies gewissermassen als die normale Temperatur dos Dezembers unter 48° nordl Br boiracliten, d. h jene Teiii- 
peratui , die zu diesei Zeit nur infolge der Ausstrahlung und Einstrahlung an Ort und Stolle auftroton wüule 
fZöit^chnft f Met B XV 1880 S 81 Die interessanten Temperaturverhältnise dos Dozonibors 1879 sind m 
dieser Zeitschnit, dann von Teissoienc de Bort m der citiorten Abhandlung, von Billwillor m den Schuei/ 
Met Beob B XV 1880 und Zeitschrift f Met 1880 etc. eingehondoi beschrieben worden 
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von W nach E oder SW nach ISiE verlaufenden Isobaren entlang vom Atlantischen 
Ozean her über Europa. Daher sehr milde und feuchte Witterung (Dezember 1880^), 
ferner Dezember 1863, 1866, 1868, Januar 1853, 1863, 1866, 1874, 1875). 

Typus E. Gleichfalls warm und feucht, dem vorigen ähnlich. Das ozeanische 
Barometerminimum liegt über Frankreich und England selbst, während das asiali tische 
Barometermaximum sich bis nach N-Eussland erstreckt. (Diese Druckverteilung hatten 
die Monate Dezember 1861, 1872, 1876, Januar 1860, 1872, 1873, 1877.) 

In einer späteren Abhandlung hat Teisserenc de Bort auch die Witterung 
der Märzmonate auf Grund ganz ähnlicher Typen der Luftdruckverteilung unter- 
sucht. Im März, wo sich bei nahe gleicher Länge des Tages und der Nacht In- 
solation und Ausstrahlung ziemlich das Gleichgewicht halten, ist der Einfluss dieser 
Typen schon ein etwas anderer*, als im Winter. Der März 1880, welcher den 
Strahlungstypus B repräsentiert, war warm und trocken (namentlich zu Paris ^).^ 

Natürlich kommen innerhalb eines Monates zumeist viele Übergänge, Vermen- 
gungen und Abwechslungen dieser Typen vor, nur jene Monate, während welcher 
die Luftdruckverteilung ziemlich konstant bleibt, zeigen das typische Wetter. 

Für den Sommer, wo die Insolation einerseits, Trübung und Eegen anderer- 
seits einen Haupteinfluss auf die Temperatur haben, das asiatische Maximum nicht 
mehr existiert, ja niedrigem Druck Platz gemacht hat, passen die Wintertypen 
nicht mehr. Nur der Strahlungstypus B, jetzt warm und trocken und der Typus 
C, kalt und feucht (Maximum in NW, niedriger Druck im Osten), treten noch 
charakteristisch auf, letzterer besonders häufig. 

Von besonderer Wichtigkeit hat sich die Berücksichtigung der Lage der Hoch- 
druckgebiete auch zur Charaktersicrung und zum Verständnis länger andauernder 
Witterungstypen über Europa in allen Jahreszeiten erwiesen und van Bebber hat 
einen aussichtsreichen Versuch gemacht, sie zu einer allgemeinen Witterungsvor- 
hersage auf mehrere Tage voraus zu benützen. Da die Hochdruckgebiete im all- 
gemeinen mehr oder weniger stabil sind, so handelt es sich nur noch darum, auch 
Anhaltspunkte zu finden, nach welchen Eichtungen sie sich gewöhnlich zu ver- 
lagern pflegen. Die verschiedene durchschnittliche Luftdruckverteilung in den 
Jahreszeiten ist dabei zu berücksichtigen, weil sie Fingerzeige abgiebt für die Ten- 
denzen, die bei der Verlagerung eine grosse Eolle spielen. 

Wie sich das Wetter über Europa bei verschiedener Lage der Hochdruckge- 
biete, an deren Eande die Barometerminima mit ihren Wetterwechseln entlang 
laufen, gestaltet, wurde schon früher auf Grund einer Untersuchung von Bebber 
kurz beschrieben. 

Die Häufigkeit der fünf Wettertypen in den 4 Jahreszeiten ist nach dem Ge- 
nannten folgende: 


Lago des Maximums grössten Häufigkeit geringsten Häufigkeit 


I. 

Maximum 

in W und NW 

Frühsommer, 

Winter 

IL 


zentral über Europa 

Sommer (August) 

kältere Jahreszeit 

III. 

5) 

in N und NE 

Frühjahr (April) 

Sommer 

IV. 


E und SE 

Winter (Januar) 

Sommer 

V. 

U 

S und SW 

Sommer ( J uli, Aug.) 

Frühjahr. 


1) Der TemperaturunterscMed zwiscTien Dezemljer 1880 und 1879 -war enorm, in Paris --1-7.2 gegen — 7,6, in 
Basel 6.8 gegen — 9.3. Die Temperatur- und Luftdruckverteilung über Europa in diesen extremen Monaten findet 
man in meinem Atlas der Meteorologie, Tafel IX; anek im Atlas; Bartkolome'w-Buchan. 

2) Pür den ablcülilenden Einfluss der Winde zu dieser Jahreszeit giebt Teis s eren c de Bort interessante 
Baten. Wir führen nur einige Mittel^^erte an: 
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Die durclischnittliohe Dauei einer Wetterlage ist etwa 3 Tage, die längste 
Dauei haben im Mittel Typus III N und NE, 3 4 Tage, namentlich nn Winter 
und Eruhling (4 0 Tage), W und NW (I) 3 3 Tage (Sommer 3 6), dann S und SW 
(V) 2 9 (Winter 3 7), E und SE 24, Zentral 2 1 Dabei haben trotzdem m den 
einzelnen Fallen die zentralen Baromcteimaxima über Mitteleuropa im Herbst und 
Wintei oft eine sehr lange Dauer (mit Einschluss kleiner Verlagerungen) bis zu 

3 Wochen und darüber _ 

Auf die Wetterlage S und SW folgt in allen Jahreszeiten meist W und NW, 
nur im Sommer und Spatfiuhling die zentiale Lage, auch noch im September 

Der Wetterlage E und SE folgt das ganze Jahr hindurch in den meisten 

Fallen S und SW, nur im April W und NW 

Die Wetterlage N und NE geht meistens der Lage E und bE voiaus in 
der kälteren Jahreszeit, abei im Mai und Juni folgt ihr am häufigsten W und 
NW, vom Juli bis September S und SW _ 

Die Wetteilage W und NW wird im Winter und Frubjabr am häufigsten 
abgelost duich S und SW oder durch N und NE, im Sommer und Heibst folgt 
ihr die zentrale Lage Letztere geht im Winter und Herbst gewöhnlich in E und 
SE, in Sommer in S und SW über 

Den Witterungscharakter bei den einzelnen Wetterlagen haben am eingehendsten 
besclineben Ahercromby und van Bebbei ') 


V. Beziehungen zwischen dem Wittcrungseharaktcr verschiedener 
Teile der Erdoberfläche. 

A Beziehungen zwischen der Temperatur des europäischen Nordmeeres 
(oder des Golfstromes) und der Temperatur von Nord- und Mitteleuropa. 
Die wichtige Rolle, welche die Rinne modrigen Luftdruckos im Sudwosten von 
Island und von da gegen das Eismeer hinauf, den noidosthclien Zweig des Goli- 
stromes begleitend, bei der Erwarmung von Nordcuiopa ini Wintci spielt, ist von 
Kapt lioffmoycM nachgewicscn imd schon oben eioiteit worden Dass diesci nicclnge 
Luftdruck im Zusammenliango steht mit der ahnoimeii Wanne des europäischen 
Nordmeeres im Wintoi, kann keinem Zweifel unterliegen; die positiven Tempeiatui- 
anomahen sind uboiall von negativen Anomalien des Luftdiuckes hogleitct, dei 
grössten Warmeanomalio (siehe das Kaitclien der Isanomalen dos Januar) entspricht 
auch der niedrigste Luftdiuck unter gleichem Parallel, die warme Driftstromung 
des Nordatlantisclien Ozeans, die nordöstliche Erstieckung des Golfsliomcs,^ veidaiikt 
den kräftigen SW-Winde’n ihie weite Au.sbieituiig nach NE lim Die ÖW- Winde 
wurden, obgleich weniger konstant und kräftig, auch ohne Golfstrom vorhanden 
sein, weil das Moor m diesen Breiten im Winter stets warmer ist als die oin- 
schliessenden Kontinente, also der öitz einer Barometerdepression wird, die auf ihrer 
rechten Seite (nördliche Halbkugel) sudliclie und sudwestliclie Winde bat 

9 l)is 12 März 1880 Temporatui zunixlime 8— 2h 14 7®, Ahnahmö 2 — Shp 8 4®, Wmdstärkö 0 (Kalmo) 

21 his 23 Marz 1880 „ 8-ih8 1®, „ 2-~8hp4 50, ,, 3-4 (lobhaftl 

Die Staihe der Sonnenstrahlung hei trockener Luft ist schon sein gross 

1) E Ahercromby, On cortain types of British Weather Quart Jomn hlet Soc IX Auch die 
Wiederkohr gewisser Typen zu gewissen Jahreszeiten und ihr Einfluss auf den Yorlaiif clor jährlichen Tempe- 
ratnrknrve wird kurz er5itert S 20 — W J yan Bebbor, Die Beniteüung des Wetters auf mehrere Tage 
voraus Stuttgart 1896 - Derselbe Wissenschaftliche Grundlage einer Wettervorhersage auf mehrere Tage 
voraus Aichiv der Deutschen Seewaite. XXII Hamburg 1899 - Man s auch Die Isoharentypen dos Nord- 
atlantischen Ozeans und Westeuropas, ihre Beziehungen zur Lage und Bewegung dor Baromotemaxima und 
Minima Von W J van Bebber und W1 Khppen Archiv XVIII 1895 Nr 4 
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Der Nordatlantische Ozean wird aber in mittleren Breiten von einer besonders 
warmen und kräftigen Meeresströmung, dem Grolf- und Antillenstrom, mit warmem 
Wasser überdeckt. Die West- und SW- Winde der nördlichen Barometerdepression 
treiben das warme Wasser nach Norden und Nordosten, wodurch die Wärmeanomalie 
erhöht, die Depression und damit auch die SW-Winde verstärkt werden. Dadurch 
wird die warme Drift nach NE hin, die nördliche Erstreckung des Golfstromes, 
wie man diese oberflächliche Driftströmung kurz nennt, weiter verstärkt und damit 
auch Temperaturanomalie und Barometerdepression. Man sieht also, dass sich 
Temperaturanomalie, Barometerdepression und warme Driftströmung gegenseitig 
fördern und diesem Umstande und der günstigen Küstengestaltung Nordeuropas 
verdankt die eingangs erwähnte Rinne niedrigen Luftdruckes ihre Entstehung. 

Man ist daher auch berechtigt anzunehmen, dass eine höhere Wärme und 
weitere Erstreckung der Golfstromdrift auf die Vertiefung, Ausbreitung und Be- 
ständigkeit der auf das Klima Nordeuropas so einflussreichen Barometerdepression 
im Westen der norwegischen Küste einen wesentlichen Einfluss haben muss. Die 
höhere Wärme der Golfstromdrift kann ihrerseits einer kräftigeren Entwicklung und 
höheren Temperatur der Golf- und Antillenströmung ihren Ursprung verdanken, 
durch welche der mittlere Teil des Nord atlantischen Ozeans von besonders warmem 
Wasser in grösserer Ausdehnung überdeckt wird. Dies verstärkt die SW-Winde 
und diese treiben das warme Wasser weiter nach Norden hinauf, wo sich dann 
das erörterte System gegenseitiger Steigerung der Wirkungen weiter entwickelt. 
Dass der Golfstrom in mittleren Breiten erheblich in Mächtigkeit und Temperatur 
schwanken kann, ist schon früher beobachtet und diese Thatsache von Sabine 
auch speziell zur Erklärung warmer europäischer Winter herbeigezogen worden. 
Damals dachte man allerdings noch an eine direkte Wirkung des warmen Wassers 
auf die Lufttemperatur von Nord Westeuropa (für die Westküsten der britischen 
Inseln muss dieselbe auch zugestanden werden), während man jetzt weiss, dass die 
Mitteilung der ozeanischen Wärme landeinwärts durch die West- und SW-Winde 
vermittelt wird, diese aber von einer Verstärkung und entsprechenden Verlagerung 
der Barometerdepression über dem abnorm erwärmten Nordatlantischen Ozean ab- 
hängig sind. 

Bestimmtere Nachweise dafür, dass die Golfstromdrift oder die Temperatur 
des nordeuropäischen Meeres grösseren Schwankungen von Jahr zu Jahr unter- 
liegt, hat erst 0. Pettersson geliefert. Er zeigt, dass die Temperaturabweichungen 
des Nordmeeres meist lange Zeit in gleichem Sinne andauern. 

Er hat auch zugleich die Beziehungen dieser Schwankungen zu den Schwan- 
kungen der Lufttemperatur in Skandinavien untersucht und einen auffallenden 
Parallelismus zwischen beiden gefunden. Die Schwankungen der Meerestemperatur 
selbst sind gering, die entsprechenden Schwankungen der Lufttemperatur über dem 
Lande viel grösser, was unschwer einzusehen ist. Besonders in den ersten Monaten 
des Jahres und im Frühlinge tritt der Einfluss der Variationen der Meerestempe- 
ratur auf die gleichsinnigen Variationen der Lufttemperatur in NW-Europa am deut- 
lichsten hervor.^) 

Im Jahre 1888 war der westliche Zweig des Golfstromes (der Irmingerstrom) 

Meinardns fand später, dass zu Thorsliavn häufige das gleielie Vorzeiclion. der Temperatur aliweichnng 
des Wassers 12 Monate erhalten bleibt, meist vom November bis Oktober des nächsten Jahres in einem Falle 
hlieb vom November 1888 bis Mai 1890 die Golfstromtemperatur höher als im Vorjahre. 

2) 0. Pettersson, Über die Beziehungen zwischen hydrographischen und meteorologischen Phänomenen. 
Mot. Z. B. XXXI. 1896. S. 285. 
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■beträchtlich Wcaimer als sonst, der östliche (eui opaische] Zweig dagegen bedeutend 
unter dem Noimale, umgekehrt verhielt es sich im Jahie 1890 Die Lufttemperatui 
in NW-Europa war 1888 kuliD), dagegen der "Winter 1890 mild Die Wintei 
1881 und 1882 bilden einen ähnlichen Gegensatz Die mittlere Abweichung der 
Meerestemperatui (Papay, Paioor, Ona) Januai und Febiuai war 1881 ■ 1 7 , 

Januar und Februar 1882 abei +0-9 Die mittleie Abweichung dei Lufttem- 
peratui betrug gleichzeitig. 



Einupaifluh 

Noulmoer 

Schweden | 

Dluiomark | 

Nord- 

deutsches 

TioHand 

Mittel- 

deutsches 

Hügelland 

West- 
Gr onland 

1881 

1882 

—1 7 

0 9 

»>3 5 

42 

-»2 0 

26 

—12 

19 

-0 3 

12 

3 2 
-3 5 


Im 'Winter 1881 gab es kein ishmdisches Barometeiminimum, das Minimum (nur 
750 mm] lag weit im Süden unter 50« iioidl Br. und hoher Diuck über Ostgion- 
land: im Winter 1882 dagegen war das isländische Minimum vertieft (745 mm) 
und niedriger Luftdiuck bedeckte den Noidcn Euiopas 

Man eisicht aus diesen Zahlen, dass sich dei Einfluss dei Abweichungen der 
Meerestcnipei atur weit nach Mitleleuiojia hinein ei streckt, mit abnehmendem Betrage 
Auf der Westseite des Atlanliseheii Ozeans ist der Einfluss dci entgegengesetzte 
Den Nachweis der Eistieckiing dos Einflusses der Schwankungen der Meeros- 
tcmperatui auch auf Mitteleuropa verdankt man Meinardus ) 

Einige dei wichtigsten Satze, zu welchen Meinardus gelangte, sind Einei 
hohen (uicdiigon) Temperatur des Golfstrouies an der norwcgiseheii Küste im Voi- 
winter (Novombei bis Januar) folgt gewöhnlich eine hohe (niedrige) Temperatur in 
Mittcloniopa im Nacliwintci (Fcbiuai bis Marz) und im Vorfrühling (Marz bis 

Je grosser die Luftdluckdiffcicnzon zwisclicn Dancmaik und Island ini Zeit“ 
lanmc Ifleplcmber (oder Novombei) bis Januai sind, um so hoher ist die 'rompoiatur 
des Golfstiomes an der norwegischen Küste im gleichen Zeitraum (No\oniher bis 
Januarj, um so hoher ist ferner die Lufttemperatur in Mitteleuropa in dem dar- 
auf fo'lgenJcn Zeitraum (Fcbiuai bis April) Diese Luftdruckdiflereiiz steht 
aber nur in einer losen Beziohimg diesci Art zu der gleichzeitigen und m gai 
keiner Beziehung zu der Tcinjieratur Mitteleuropas im Mai und Juni 

Meinardus findet, dass man viel sicherer als den Sinn der Tomporatuiab- 
weichuiig die Abweichung der Tonipciatur gegen die gleiche Periode des Vor- 
jahres aus den entsprechenden Andoruiigeu der Temperatur des Noidmeores voraus 
bestimmen könne 

Ein befremdliches Beobachtungsergebnis ist liioi zu erwähnen, das allerdings hei 
weitem noch nicht genügend festgestcllt ist. Woeikoff hat zuerst auf den entgegen- 
gesetzten Charakter der „paaren und unpaaron Winter“ in Nordrusslaiid aufmerksam 
gemacht^), und Pettersson findet den Grund in cinei gleiehsinnigen Änderung 


1) llaraing, Trolonged spell of colÄ weatlior from Snptombor 1887 to Olvtobor 1888 Quart Journ 
Mot Soc XIT pag 270 XV pag 17 

2) Man s die LuftdruettarteE dieser 'Winter boi'W, Meinardus, Doi Zusainmonliang dos Wmtorklimas 
in Mittel- und Nordw Osteuropa mit dem Golfstrom. Zeitsclirift der Gesollsoliaft f Erdk Berlin XXXIII 1898 

8) Meinardus, Übei einige meteorologisclie Beziehungen zwischen dem Noidatlautisohen Ozean, und 
Europa im Winterhalbjahr Met Z. 1898 S» 85 ©tc 

4) Woeikolf, Met Z XXX 1896 S, 77 Die Schneedecke in paaren und impaaion Wintern 
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der Meerestemperatur, während Meinardus den gleichen Unterschied im Verlauf 
der Isobaren in fünf geraden und fünf ungeraden Jahren aufzeigt. 

Lesshaft sieht den verschiedenen Charakter der paaren und unpaaren Winter 
als bewiesen an und findet damit übereinstimmend, dass in paaren Wintern, wo 
die Temperatur des Nordmeeres steigt, der allgemeine Gang der Luftzirkulation so 
beschaffen ist, dass die nach SE aus dem Norwegischen und Polarmeere über 
Russland fortschreitenden Cyklonen den Vorrang erhalten, die Zahl derselben steigt. 
Liese Cyklonen werden dann überhaupt zahlreicher als jene auf den nach NE ge- 
richteten Zugstrassen.®) 

Eine Erklärung eines solchen regelmässigen Wechsels in der Temperatur des 
Nordmeeres könnte in folgendem gefunden werden. Je stärker die warme Drift- 
strömung und die sie begleitenden SW- Winde auf der Ostseite der nordatlantischen 
Barometerdepression entwickelt sind, desto kräftiger werden naturgemäss auch die 
kalten NW- Winde auf deren Westseite. Diese verstärken den kalten Polarstrom an der 
Ostküste Grönlands und treiben grössere Massen von Polareis vor sich her. Das 
kalte Wasser des Polarstromes und das kalte Schmelz wasser des Eises, welches, 
weil süss über der wärmeren aber salzhaltigeren Golfstromdrift schwimmt, überfluten 
so die letztere, kühlen das Nordmeer ab und schränken die Golfstromdrift wieder 
ein. Damit wird die Barometerdepression des nächsten Winters abgeschwächt, und 
damit auch das System der sie begleitenden Winde. Nordeuropa wird wieder 
kälter. Aber zugleich ist auch die Rückseite der Depression abgeschwächt, damit 
die Polarströmung, und es kann wieder ein stärkerer Vorstoss der Golfstrom dri ft 
eintreten. Doch erscheint es recht unwahrscheinlich, dass der Wechsel sich so 
rasch Jahr auf Jahr vollzieht. Der Gegenstand bedarf jedenfalls noch eingehender 
Untei'suchung. So viel aber ist sicher, dass eine regelmässige Konstatierung der 
Temperaturverhältnisse des Nordatlantischen Ozeans und der wechselnden Ausbreitung 
und Intensität der Golfstromdrift, wie selbe von Pettersson (Stockholm) und 
Dickson (Oxford) angeregt worden ist, von grösster theoretischer und praktischer 
Wichtigkeit ist.^) 


Met. Z. 1898. S. 99 etc. unä. Meijiai-dus, 1. e. 



I. Gerade Jahrgänge 

1874 1876 1878 1880 1882 

II. Ungerade Jahrgänge 

1875 1877 1879 1881 | 1883 

Mittel 

I 1 it 

1. Luftdruckdiff. 

12.4 13.6 13.7 18.3 23.8 

6.1 10.8 —1.8 1.0 1 10.5 

16.3 

5.3 

2. Wassertomperat. 

— 6.8 7.2 6.7 7.1 

6.3 6.0 6.6 5.9 0.7 

7.0 

6.5 

3. Lufttemp. Berlin 

7.7 7.5 7.4 7.5 8.1 

4.8 5.1 4.6 4.4 2.7 

7.G 

4.3 


1. Luftdruckdifforenzen : Kopenliag’QE-Stylckisholin (Island), November bis Januar. 


2. Wassertemperatur: Norwogisebo Ki”istQ, November bis Januar. Die Luftdnickdifferenz ist das Maas 
für d.i 0 Entwicklung des isUlndiscbenBaroinetormmimums. 

3. Lufttemperatur zu Berlin im März und April (normal 6.0®). 

Die drei Differenzen geben parallel, wie man siebt. 

Die auf 1884 folgenden Jabre zeigen aber den Temperaturwecbsel zwischen paaren und unpaaren Jabron 
nicht mehr. Warm waren, 1884, 1885, 1887, 1890 und 1893, Mittel 6.5; kalt 1886, 1888, 1889, 1891,1892, Mittel 4.C. 

Dagegen bleibt der folgende Satz in der ganzen Periode 1876—1895 aufrecht: Die Luftdruckdifforeiizen 
Kopenhagen- Stykkisbolm in dem Zeitraum September bis Januar verhalten sich wie die Lufttemperaturen in 
Mitteleuropa im Spätwinter und Vorfrühling. 

3) E. Lesshaft, Der Einfluss der Wdrniesehwankungen dos Norwegischen Meeres auf die Luftzirkulation 
in Europa. Met. Z. 1899. S. 639 etc. 

®) Die Bestimmung des Salzgehaltes lässt die Grenzen des Golfstromwassers ebenso sicher erkennen 
als die Temperaturmessungen. Deshalb sind auch Salzgelialtsmessungen in das wissonscliaftliolie Pro- 
gramm aufgenommon worden. Vergl. Kesearch in the North Atlantic. Journ. R. Googr. Soc. Vol XI. 1898. 
S. rtOl). Pettersson zeigt da auch den Zusammenhang des Charakters des Winters 1897/98 mit der voraus- 


024 Beziehungen zwischen dem Witteiimgscharaktei veiscliiedener Teile etc 

Hier muss auch der Gegensatz der gleichzeitigen Tempeiatuianomalien der 
beiden Seiten des Atlantischen Ozeans, wie er im Winter häufig auftritt, kurz er- 
wähnt weiden Dove hat in seinen klimatologischen Beitragen diesen Gegensatz 
an Tielen Beispielen erlauteit und darauf zmuck geführt, dass, wenn über Euiopa 
der „Äquatorialstrom^‘ sehr stark entwickelt ist, zur Kompensation auch dei Polar- 
stiom über Nordamerika kräftig auftreten und strenge Kalte bringen muss. Im 
Sinne unserer jetzigen Anschauungen über die Ursachen der Luftzirkulation sagen 
wir: wenn die nordatlantisclie Barometerdepression besonders stark entwickelt ist, 
so sind nicht nur die warmen SW-Winde, die Westeuiopa ubeifluten, sehr beständig 
und lebhaft, sondern auch die kalten NW-Windc auf der Euckseite der Barometer- 
depression über Grönland, Kanada und den Vereinigten Staaten Ein derartiger 
Tempel atuigegensatz des Winters und oft auch des Frühlings zwischen den beiden 
atlantischen Ufern ist deshalb in der Natur der Sache begründet, braucht aber 
nicht immer einzutreten, da die Bedingungen, von denen strenge und milde Winter- 
temperaturen abhangen, nicht immer die gleichen sind, wie wir fiuher gesehen haben 

Der Gegensatz erstreckt sich sogar auf die Temperatuiabweichungen ganzer 
Jahre So waren z B die kältesten Jahre in Wien warme Jahre in Jakobshavn 
an der Westküste von Grönland 


Gleichzeitige Abweichungen der Temperatur zu Wien und Jakobshavn 


Jahr 

1840 

1847 

1858 

1864 

1870 

1871 

1879 

1881 

1888 

Wien 

— 14 

— 08 

— 09 

— 16 

— 10 

— 15 

— 12 

— 10 

— 08 

Jakobshavn 

04 

2 7 

0 2 

07 

01 

1 1 

08 

13 

06 


Durchgängig entsprechen somit den kältesten Jahren in Wien warme Jahre 
in Jakobshavn Bei den wärmsten Jahren in Wien tritt der Gegensatz nicht in 
gleicher Weise hcivor. Doch war in 6 Fallen von 9 Jakobshavn zu kalt, wenn 
Wien zu warm war Von 42 Winteitempeiaturen hatten 27, also 64 Proz , ent- 
gegengesetzte Tempel aturabweichungon. 

Von besonderen Interesse ist die Beständigkeit gleichsinniger Temperaturab- 
weichungen an dem einen Orte, die mit entgegengesetzten aber ebenfalls gleich- 
sinnigen Abweichungen an dem anderen Orte zeitlich zusammenfallen 

B, Beziehungen zwischen dem Witterungscharakter weit von ein- 
ander entlegener Teile der Erdoberfläche. Auf gewisse Beziehungen, welche 
zwischen dem Temperatur- und Witterungscharakter niedriger und höherer Breiten 
aus theoretischen Gmnden erwartet werden dürfen, habe ich schon 1879 aufmerk- 
sam gemacht®) Bald darauf hat II Blanford in der That gefunden, dass zwischen 


gegangenen Tampeiatnrvoi'toüung dos üoidnieores und dei Luftdruckvorteilung liter Euiopa im Dozeni'boi 18<)7 
und Januar 1898- AusftllirlioTbior in der Geogr Zoitaclinft Ymor 1898 Heft 2 S 4 Küitolien der G-olf- 
stromarea August 1896 und Apnl 1897 Charakteristiaclior Gegensatz; 

J) llanu, Zur Wittorungsgeseliiclito von NoidgrÖnland (Wostküsto) Mot Z 1890 S 109 In don 
Jaliren 1860—1862 folgten sichin Giönlaud diei solir warme Winter, m Wien waren dieselben zu kalt , 1866—1809 
katte Grönland 4 kalte, Wien 4 warme Wmtoi , 1870—1872 Gionland 3 &olu uarmo Winter, in Wien waren 
alle 3 zu kalt, 1882—188 1 liatte JiikobBliavn 3 zu kalte Winter, Wien 3 zu warme etc Man b aucli Nature 
Vol 50 S 671 Some tenip Variations m Pianco and Greenland 

2) Man s. Dove, Klimatologiscke Beiträge If Be,rlin 1869 S 285 Gleubzoitige Abweicliungen der 
Temperatur an versckiedenen Stellen der Erdoborllaoko Im Auszüge in Zeitaokiift f Mot B V S 322, 369. 
Eerner Darstellung ungewöhnlicker Winter durck tbernusche Isametralen (Limen gleickei Abwoiokung der 
Monatstemperatur) in Dove, „Monats- und Jakiesisothermen in Polaiprojektion“ Beilin 1804 

Sekr auffallend war der TemperaturgegensatiS zwiscken Europa und den Vereinigten Staaten in dem 
strengen Winter 1829/30 

3) Hann, Zeitscknft f Met B XXV, 1879 S 41 u B XV S 158 etc 
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den Abweichungen des Luftdruckes über dem indomalayisclien Gebiet und jenen 
über dem asiatischen Eussland (Sibirien) eine Kompensation zu bestehen scheint^) 
Höhere Wärme und höherer Wasserdampfgehalt der Luft über Südasien mag 
ein ungewöhnliches Abfliessen der Luft in der Höhe gegen Kordasien zur Folge 
haben und dort den Druck steigern, namentlich im Winter. Die winterliche Anti> 
cy klone über Sibirien kann auf diese Weise an Intensität zunehmen. Höhere Wärme 
über der indomalayischen Eegion vermag derart vielleicht die Winterkälte über 
Sibirien zu steigern und die Niederschläge daselbst zu vermindern. Das Umgekehrte 
kann stattfinden, wenn Südasien eine ungewöhnlich niedrige Temperatur hat. Der 
Luftdruck über Sibirien nimmt ab und die Barometerdepressionen des Atlantischen 
Özeans und des Eismeeres können in ungewöhnlichem Masse Westsibirien durch- 
ziehen. Als letzte Ursache davon könnte man eine periodisch gesteigerte oder ver- 
minderte Intensität der Sonnenstrahlung ansehen, welche hauptsächlich in den niedrigen 
Breiten sich wirksam zeigen müsste. So würde selbst die scheinbar paradoxe Annahme 
gestattet sein, dass eine Temperaturzunahme im asiatischen Tropengebiet die Winter- 
kälte Sibiriens steigern könnte. Die gegenseitige Einflussnahme des Witterungs Charakters 
sehr entlegener Teile der Erdoberfläche aufeinander nimmt derart kompliziertere und 
weniger einfache Formen an, als man gewöhnlich vorauszusetzen geneigt ist. 

Da der mittlere Luftdruck auf der Erdoberfläche als konstant betrachtet werden 
muss, so ist es klar, dass die Abweichungen an dem einen Orte durch solche im 
entgegengesetzten Sinne an einem anderen Orte wieder kompensiert werden müssen. 
Eine derartige Kompensation haben wir soeben kennen gelernt. H. Hildebrandsson 
hat ferner gezeigt, dass auch zwischen dem isländischen Barometerminimum und 
dem Maximum bei den Azoren eine derartige Ausgleichung besteht. Eine Ver- 
stärkung der Intensität des subtropischen atlantischen Barometermaximums geht 
parallel mit einer Vertiefung des Barometerminimums im Südwesten von Island, und 
umgekehrt. Dagegen scheint meist eine Übereinstimmung zu bestehen zwischen den 
Abweichungen der Luftdruckmittel über dem Atlantischen Ozean und Westsibirien. 
Im allgemeinen erstrecken sich die Abweichungen der Luftdruckmittel meist über 
sehr grosse Teile der Erdoberfläche in gleichem Sinne.®) 

Die Luftdruckabweichungen sind aber auch mit Anomalien des Witterungs- 
charakters verbunden, namentlich in Bezug auf Temperatur und Niederschläge. 
Hildebrandsson hat .die gleichzeitigen Anomalien der letzteren auf der Erdober- 
fläche untersucht und dabei ganz überraschende Kompensationen und Überein- 
stimmungen in sehr entlegenen Teilen der Erde gefunden, welche zum Teil aller- 
dings noch einer Bestätigung durch längere Beobachtungsreihen bedürfen. Er fand 
einen Gegensatz der Abweichungen zwischen den Azoren und Island, wie zu er- 
warten, ebenso einen Gegensatz im Verhalten der Winterniederschläge in West- 
sibirien und der darauf folgenden Monsunregen Ostindiens. Ganz Mittelasien bis 
gegen den Himalaya gehört im Winter in Bezug auf Anomalien dem gleichen Nieder- 
schlagsgebiete an. Ob wirklich zwischen den Winterregen von Britisch-Columbien 
(westl. Nordamerika) und den Herbstregen der Azoren eine Beziehung besteht, muss 
wohl noch dahingestellt bleiben, so auch einige ähnliche, in kausaler Hinsicht zu 
nächst noch unbegreifliche Übereinstimmungen, Gegensätze und Aufeinanderfolgen. 


1) H. F. Blanford, Über eine Komiiensation in den Variationen des iniitleren Luftdruckes •während 
eines Sonnenfleclcencyldus zwischen Indien und Eussland. Natnre. Vol21, March 18. 1880. Zeitschrift f. Met. 
XV. 1880. S. 153. 

2) H. H. Hildebrandsson, Qu6lq.uGS reeherchos sur los centres d’action de l’atmoBphöro. K. Svenska 
Vetensk.-Akad. Hand. B. 29. Nr. 3. Stockholm 1897 u. II. la pluie. B. 32. Nr. 4. 1899. 

Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 40 
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TL Mehrjälirige Perioden der Witterung und cyklische Änderungen 

des Elimas. 

In den vorausgegangenen Abschnitten wurde mehrfach gezeigt, dass fortschreitende 
Änderungen der TeinjDeratur, der Eegenmengen und Windverhältnisse nicht nach- 
gewiesen werden können, dass vielmehr, soweit die Aufzeichnungen meteorologische! 
Elemente in frühere Jahrhundeite zurücki eichen, die Mittelwerte dieser meteoio- 
logischen Elemente aus längeren Zeiträumen als konstant betrachtet werden dürfen 
Auch historische Zeugnisse, die viel weiter zuruckreichen, gestatten keine Schlüsse 
auf dauernde Abänderungen des Klimas grosserer Länderflachen Anders verhalt 
es sich freilich, wenn man weiter in der Erdgeschichte zuiuckgeht und geologische 
Perioden in Betracht zieht 

Das Fehlen von im gleichen Sinne fortschreitenden Änderungen schliesst aber 
nicht aus, dass cyklische Änderungen der meteorologischen Elemente, vieljahrige 
Witteiungsperioden, vorhanden sein können Nimmt man die Mittelwerte der 
meteorologischen Elemente aus solchen ganzen Perioden, so werden dieselben kon- 
stant sein, trifft man bei der Berechnung derselben die volle Periodenlange oder ein 
Vielfaches derselben nicht, so werden sich in den langjährigen Mitteln mehr oder 
minder hervortretende Unterschiede ergeben müssen Dieselben können zur Ent- 
deckung der Perioden fuhren, es ist aber sehr schwer, die wahre Lange der Perioden 
aufzufinden, wenn die Amplitude der Variation des meteorologischen Elementes 
innerhalb der Periode nicht sehr gross ist, weil so manche andere Einflüsse vor- 
handen sind, welche der Ableitung richtiger Mittel weite aus langjährigen Zeiträumen 
im Wege stehen Es ist bisher nicht gelungen, bei irgend einem meteorologischen 
Elemente eine cyklische Variation von erheblicher Amplitude sicher festzustellen 

Bei dem Aufsuchen von meteorologischen Perioden kann man entweder von 
theoretischen Überlegungen ausgehen, indem man physikalische Grunde für das Be- 
stehen einei Periode von bestimmter Länge hat, oder man kann auf rein empi- 
rischer Grundlage ohne vorgefasste Annahme einer Periode von bestimmter Lange 
letztere rein aus der zeitlichen Folge der Variationen des meteorologischen Elementes 
festzustellen sich bemühen Ein Beispiel ersterer Methode bieten die zahllosen Ver- 
suche, den Einfluss der Sonnenfleckenperiode auf die meteorologischen Elemente zu 
bestimmen. Ein Beispiel für die zweite Methode bieten die Br uckn ersehen Sfijahrigen 
„Klimaschwankungen‘*. Nur diese beiden Versuche einer Konstatierung mehrjähriger 
Witterungsperioden können hier ganz kurz behandelt werden 

Nachdem man den ganz bestimmten und massgebenden Einfluss der 10 — 11- 
3 ah ri gen Sonnenfleckenperiode auf die Variationen der magnetischen Elemente er- 
kannt hatte, lag es nahe, zu versuchen, ob derselbe sich nicht auch auf die meteo- 
rologischen Elemente in ähnlicher Weise erstrecke Aber erst nach dem Jahre 
1870 etwa sind die bezüglichen Untersuchungen von mehreren Seiten und mit 
grbsserem Eifer aufgenommen worden, wozu namentlich Meldrum auf Mauritius 
und dann die indischen Meteorologen mit dem vermuteten Zusammenhang der perio- 
dischen Wiederkehr von Hungersnot in Indien den Anstoss gegeben haben.®) 


!) Man s z B. Handtucli der Klimatologie BI S 362 etc 

2) Die Litteratnr liber diesen Gegenstand und die -wiclitigsten Ergebnisse der bezügliclien Untersiiobnngou 
-ßndet man bei Entz, Pie Beziebungen der Sonnenfleclven zu den magnetiscben und moteorologiscban Ei- 
schemuugen der Eide Haarlem 1878 Derselbe Die mcbtigsten periodischen Erscheinungen der Meteorologie 
und Kosmologie Leipzig 1893 — Hahn, Über die Beziehungen der Sonnenfleckenperiode zu den nietooro- 
lügiscben Eisohoinungen. Leipzig 1877 
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Ch. Mel drum, Direktor des meteorologischen Observatoriums auf Mauritius, 
liat zuerst die Periodizität der Cyklonen und der Niederschläge in ihrer Verbin- 
dung mit der Sonnenfleckenperiode proklamiert und zu allgemeinerer Anerkennung 
gebracht. 

Die tropischen Cyklonen erreichen hiernach das Maximum ihrer Häufigkeit in 
•den Jahren der Maxima der Sonnenstrahlen, sie nehmen an Häufigkeit ab, wenn 
die Sonnenfleckenfrequenz kleiner wird. Poey hat dies für die westindischen Cyk- 
lonen bestätigt gefunden. Gestützt auf die von Lockyer, Symons und Jelinek 
gesammelten Tabellen über die Jahresmengen der Niederschläge auf der Erdober- 
fläche glaubt Meldrum ferner konstatieren zu können, dass, wenige Ausnahmen 
•abgerechnet, mehr Regen in den Maximum- als in den ‘Minimum- Jahren 
der Sonnenflecken fällt. Hill fand dies für die Sommermonsimregen Indiens 
bestätigt, indem sich ein Überschuss des Regenfalles in der ersten Hälfte des Cyklus 
nach dem Sonnenfleckenmaximum herauszustellen scheint, der Gang der Variation 
.selbst schliesst sich aber der Sonnenfleckenkurve nicht an. Die Winterregen 
Nordindiens befolgen aber bemerkenswerter Weise den umgekehrten Gang. 
Das Maximum der Winterregen scheint im Mittel mehr als im Jahr vor dem 
Minimum der Sonnenflecken einzutreten, während das Minimum des Winterregen- 
falles dem Maximum der Sonnenflecken folgt oder mit ihm zusammenfällt. 

So vielMtig die Bemühungen waren, einen Zusammenhang der Variationen 
des Regenfalles mit jenen der Häufigkeit der Sonnenflecken aufzufinden, ist es doch 
nicht gelungen, denselben über allen Zweifel zu erheben. Namentlich gestatten 
die Ergebnisse keine Schlüsse auf das Eintreten trockener und nasser Jahrgänge 
auf Grund der Sonnenfleckenperiode. Selbst ein so warmer Anhänger der An- 
sichten Meldrums wie H. F. Blanford musste schliesslich gestehen, dass die Er- 
gebnisse der Regenmessungen in Indien die Abhängigkeit der Regenmengen von 
den Sonnenflecken nicht bestimmt erkennen lassen.^) In den aussertropischen 
Gegenden ist aber diese Abhängigkeit noch viel schwieriger zu erkennen. 

Bestimmter scheint ein Einfluss der Sonnenflecken auf die mittleren Tempe- 
raturen hervorzutreten, und es ist W. Koppen gelungen, in den Variationen 
der Jahresmittel der Temperatur, namentlich im Tropengürtel, aber auch in den 
gemässigten Breiten die Sonnenfleckenperiode wieder zu finden. Das Maximum 
•der Temperatur tritt ein in den Jahren der Sonnenfleckenminima, umgekehrt sind 
die Jahre mit grosser Häufigkeit der Sonnenflecken kühle Jahre. Von besonderer 
Beweiskraft für einen Zusammenhang der Temperatur an der Erdoberfläche mit 
dem Fleckenzustand der Sonne ist der Umstand, dass die Temperaturkurve (Mittel- 
zahlen für ganze Erdgürtel) der Sonnenfleckenkurve auch in ihren Unregelmässig- 
keiten folgt. Die Amplitude der Variation ist allerdings nicht erheblich. In dem Tropen- 
gürtel ist im Jahre vor dem Sonnenfleckenminimum die Temperatur um 041® höher, 
2 ;ur Zeit des Fleckenmaximums selbst um 0-32® tiefer als im Mittel, die Schwan- 
kung beträgt somit 0*73®; in den aussertropischen Zonen verspätet sich der Ein- 
tritt der Temperaturextreme: Temperaturabweichung 2 Jahre nach dem Minimum 
-|-0*25, 1 Jahr nach dem Maximum der Flecken — 0*28®, Amplitude 0*53®. Es 
muss aber hierzu bemerkt werden, dass es längere Perioden giebt, in denen der 
Einfluss der Sonnenflecken auf die Temperatur kaum hervortritt oder gar nicht zu 

1) Ch. Meldrum, British Association Brighton 1872 and Bradford Sept. 1873. Referat s. Zeitschrift 
f. Met. 1874. S. 373. 

2) S. A. Hill, Variations of Eainfall in Northern India. Indian Met. Memoirs. Vol I. Nr. VII. 

3) H. E. Blanford, Climates of India. Bondon 1889. S. 80. 

40 * 
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erkennen ist^) (1815 — 1854 gut ausgepi agt , grosse Storungen 1792 — 1815 unrl 
1854—1866) 

Es muss liier darauf verzichtet werden, auf die zahlreichen Arbeiten einzugehen ^ 
welche die Beziehungen der Tempeiatur des Jahres oder der extremen Jahreszeiten, 
der strengen und milden Winter, der Daten des Eisganges der Flusse, der guten 
und schlocliten Wemjahre etc zu den Sonnenflecken zum Gegenstände haben Auch 
hier muss aber bemerkt werden, dass die Ergebnisse zu Vorausbostimmungen der 
Witterung keine Giundlagen abgeben 

Die Biucknersche 35jahuge Khmaperiode stutzt sich auf die bei sehr ver- 
schiedenen meteorologischen Elementen und klimatischen Erscheinungen nachweis- 
baren ca 35jahiigen cykli&chen Änderungen Biuckner hatte zuerst an den 
Schwankungen des Wasserspiegels des Kaspischen Meoies eine Periode von nahe 
35 Jahren entdeckt und dieselbe bei anderen abflusslosen Seen bestätigt gefunden 
Dies führte naturgemass zu der Untersuchung der Schwankungen des Eogenfalles, 
welche gleichfalls eine Periode von 35 Jahren andeuteten Dieselbe wurde dann 
auch bei den Mitteltemperaturen wieder gefunden Eine weiteie Stutze für diese 
Periode lieferten die viel weiter zuruckreichenden und von manchen Storungen der 
direkten Temperaturablesungen freien Daten über den Eisgang der Flusse und 
über die Zeiten der Weinernte E. Eichter hat ferner in den Zeiten des Vorruckens 
und des Euckganges der Alpenglctscher ebenfalls eine Periode von nahezu 35 Jahren 
konstatiert. Die Annahme, dass innerhalb 35 Jahren regenreiche und zugleicli 
kühle mit trockenen und warmen Jahrgängen abwechseln, so dass man durch- 
schnittlich nach Ablauf von 35 Jahren wieder einen mit dem eben herrschenden 
gleichen Witterungscharaktor erwarten darf, erscheint also nach den Erfahrungen 
auf sehr verschiedenen Gebieten berechtigt Welche Ursachen diese 35 jährige Periode- 
haben mag, ist noch fraglich Wm Lockyer glaubt aber auch eine 3 5 jährige Pe- 
riode in den Sonnenflecken nachweisen zu können Nach Bruckner waren: 

warm 1746—1755 1791 — 1805 1821—1835 1851—1870 — 

trocken 1756—1770 1781—1805 1826—1840 1856—1870 — 

kalt 1731—1745 1756-~1790 1806—1820 1836—1850 1871—1885- 

nass 1736—1755 1771—1780 1806—1825 1841—1855 1871—1885 

In Bezug auf Details und auf die Erklärung der Ausnahmegebiete und die 
Ursachen derselben müssen wir auf das Werk von Briickner selbst verweisen 


Sechstes Kapitel 

Atmosphärische Störungen, bei denen elektrische Erscheinungen 
als kennzeichnend auftreten. 

Das G-ewitter. 

Einleitung Die mit sichtbaren und hörbaren elohtrischen Entladungen ver- 
bundenen Kondensationsvorgange des atmosphärischen Wasserdampfes nennen wir 
Gewitter Das Auftreten von Blitz und Donner (zuweilen Blitz allein) gehört 

1) W1 Koppen, Über melirjälirige Perioden doi Witterung Zeitsclinft f Met. B. VIII. 1873 S 241 
bis 248 und S 257-268, B XV 1880 S 279 und B XVI 1881 S 148 u. 149 

2) E Brückner, Klimascb-wankungen Wien 1890, Holzel. Hann, Handbuch der Klimatologie B I. 
S 302 Klima anderungon — E. 0 Bussel glaubt eine 19 ]ährig6 Periode der Witterung annolimon zu müssen. 
Peiiodiüity of good and bad Seasons R. Soo H 8 Wales 1896 
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wesentlieli zum Begi'iffe eines Gewitters, noch nie hat man äher diese Erscheinungen 
-ohne die Begleiterscheinung von Eegen (Schnee) oder wenigstens von Wolken be- 
obachtet. Was hier Begleiterscheinung genannt wurde, ist in der That wahrschein- 
lich die primäre Erscheinung. Das Auftreten grosser elektrischer Spannungen, die 
. 2 U Entladungen in Form von Blitzen führen, ist an die Kondensation des Wasser- 
-dampfes oder an die Produkte derselben gebunden. 

Man ist ühereingekommen, nur dann ein Gewitter zu notieren, wenn der Donner 
.gehört wird, die Blitze werden ja bei Tage häufig nicht gesehen. Entfernte Ge- 
witter, von welchen zwar die Blitze oder deren Keflexe gesehen werden, der Donner 
o,ber nicht mehr gehört werden kann, werden als „Wetterleuchten“ notiert. Diese 
Erscheinung kann natürlich nur bei Dunkelheit gesehen werden. Handelt es sich 
um die Feststellung des täglichen und jährlichen Ganges der Gewitterhäufigkeit, so 
-dürfen schon deshalb nur die Erscheinungen mit hörbarem Donner berücksichtigt 
werden. Zudem ist der Umkreis, in -welchem (bei Dunkelheit) die Blitze eines 
Gewitters gesehen werden, sehr viel grösser als die Hörweite des Donners, so dass 
um Abende auch aus diesem Grunde viel mehr (entfernte) Gewitter zur Beobach- 
tung kommen, als bei hellem Tageslicht. Deshalb sind selbst deutlich sichtbare 
■entfernte Blitze ohne Donner nicht als Gewitter zu notieren. 

Unter Wetterleuchten im engeren Sinne versteht man allerdings meist nur 
jene Erscheinungen, bei welchen der Sitz der elejitrischen Entladungen, die Ge- 
witterwolken, weder direkt, noch durch den Keflex der Blitze vermittelt bemerkt 
werden können. Deshalb ist das Wetterleuchten auch vielfach als eine besondere 
-elektrische Erscheinung aufgefasst worden (im Volksmund heisst es „der Himmel 
kühlt ab“, öclairs de chaleur). 

1. Die Erscheinungen hei Gewittern. 

A. Der Blitz. Der Blitz ist ein elektrischer Funke im grossen Massstabe. Be- 
stimmt bat dies zuerst ausgesprochen und durch Analogieschlüsse begründet J. H. Wink- 
ler in Leipzig (1746). Emen experimentellen Nachweis dafür hat Benj. Franklin 
(1749) vorgeschlagen , aber zuerst ausgeführt wurde derselbe von Dalibar d bei 
Paris (10. Mai 1752). Dieses Experiment, mittelst hoch angebrachter Spitzen und 
.guter Leiter die Elektrizität der Wolken bis zur Erde herabzuleiten und die 
Identität der dabei am isolierten Ende auftretenden Entladungen mit dem elek- 
trischen Eunken nachzuweisen, wurde dann an vielen Orten in Europa wiederholt. 
Franklin erfand aber dann eine einfachere Vorrichtung dazu, indem er einen 
Drachen benützte, um die Elektrizität der Gewitterwolken nachzuweisen (Juni 1752). 
De Komas in Frankreich kam etwas später (1753) auf den gleichen Gedanken, 
xind erhielt dabei (1757) Funken von 9 — 12 Fuss Länge und 1 Zoll Dicke, die 
von einem- Krachen gleich dem eines Pistolenschusses begleitet waren. An der 
Identität des elektrischen Funkens der Elektrisiermaschinen mit dem Blitze konnte 
nicht mehr gezweifelt werden.^) 

Man unterscheidet hauptsächlich, nach dem Vorgänge von Arago, folgende 
Arten von Blitzen: 

a. Der gewöhnliche Funkenhlitz, Linienhlitz, Zickzackhlitz , wie man früher 
sagte. Derselbe ist nur der Grösse nach verschieden von dem Funken aus dem 

Man s. HellmanE, „Neudrucke etc.“ Nr. 11. J. H. Wiakler, B. Franklin, T. F. Balibard 
und L, G-. Le Mounier, Über Luftelektrizität 1746 — 1753. Berlin 1898. Vermutet -wurde die elektrisclie Natur 
der Ge-witter sckon früh im 18. Jahrhundert von Hanksbee und anderen in England. Le Mounier, der 
Leibarzt Ludwig des XVI., fand zuerst, dass die Luft auch hei Abwesenheit Ton Gewittern elektrisch ist. 
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Konduktor einer Elektrisiermaschine und nimmt wie dieser einen geschlängelten Ver- 
lauf Der Blitz ist wohl nie ziekzackfbrmig (Preclit will aber das Vorkommeiii 
zugestehen, wo jolotzliche Widerstande eintreten), wie er fiuher mit Vorliebe ab- 
gebildet worden ist Die Blitzpliotographien haben diese unnatürliche Eorm nie ge- 
zeigt, sie ist ein Tiuggebilde, durch „Stylisierung“ der Blitzerscheinung von Seite 
dei Zeichner und Maler entstanden, zum Teil vielleicht auch durch Perspektive- 
Täuschungen. Der zur Erde herabfahiende Blitz erscheint stets als Funkenblitz, oft 
mit vielfachen Verästelungen Unsere Tafel mit der Blitzphotogi aphie des Obser- 
vatorium zu Sydney zeigt diese den Blitzen eigentümlichen Verästelungen 

b. Der Flachenblitz, der aus einem allgemeinen Aufleuchten der Wolken be- 
steht Derselbe kann ein durch einen Wolkenvorhang gesehener Funkenblitz sein,, 
aber auch selbständig auftreten als eine Entladung der Wolken elektrizität in Form 
von Buscheilicht oder Glimmlicht, die an der ganzen oder einem grossen Teile der 
Oberfläche der Wolke zugleich stattfindet 

c. Der Perlenschnurbhtz. Diese Erscheinung ist seltener und erst in neuerer 
Zeit beachtet worden, obgleich sie schon Muncke beschrieben hat (Met Z 1893. 
S 227). Die ganze Blitzbahn besteht aus einer Aneinanderreihung von Licht- 
punkten, so dass der Blitz einer leuchtenden Perlenschnur gleich sieht 

d. Der Kugelblitz, die merkwürdigste und rätselhafteste Blitzforin Derselbe- 
besteht aus ein^r lundlichen, leuchtenden Masse, meist als von Faust- bis Kopfgrosse 
beschrieben, die sich mit massiger Geschwindigkeit bewegt, so dass man der Bewegung 
mit dem Auge leicht folgen kann Zuweilen verschwinden die Kugelblitze spurlos, 
zuweilen explodieren sie mit furchtbarem Krachen, teils mit, teils ohne Zerstörungen« 
auf ihrer Bahn Die Wege, die sie verfolgen, sind oft höchst merkwürdig Man 
hat die Kugelblitze vielfach als optische Täuschungen, Nachbilder auf der Netz- 
haut, erklären wollen, doch liegen so viele gut beglaubigte Berichte über Kugel- 
blitze vor, dass an ihrer realen Existenz nicht gczweifelt werden kann Eine voll- 
ständige Erklärung derselben steht noch aus. E. Lepel versuchte kugelblitzahnliche 
El scliemungen mit Influenzmasclnnen herzustellen 

1) Ab er 0X01111)7, On the Photofcraphs of LigMning- Flaslies , mit Tafeln Quart Journ E Met Soe. 
XIV 1888 pag 226 W Prinz, Etüde de la structure de Tödair par la photograpliio Ciol et Terre 2 Ser. 
T IV. 1888 — - Proobt, Blitze und Blitzpbotograpliien. Himmel und Erde B. VII Jan 1895 S 117 Mit 
guten instrulctiven Abbildungen. — Der Blitz liat, wiq Kayser sagt, die Q-ostalt eines Plusasysteras auf der 
Karte, nur ist der Weg der umgekehrte Blitze folgen gern auf der durcli den ersten Blitz erhitzten und gut 
leitend gemachten Bahn. Die Verzweigungen des Blitzes sind stets von oben naeh unten gerichtet Da sie- 
beim elehtrischen Funken vom positiven zum negativen Pol gerichtet sind, ist anznnehmen, dass die Blitze von 
der positiven Wolke zur negativen Erde gehen Nach jedem heftigen Schlage folgen mehrere Flächenblitze, die 
vielleicht durch das ultraviolette Dicht des Blitzes ausgelöst werden, das ja negativ geladene Köiper rasch ent- 
ladet. — Ob die photographierten Bandeiiblitze reell sind, scheint noch fraglich , dass die sogenannten dunklen 
schwarzen Blitze auf den photographischen Platten nicht reell sind, wurde schou nachgowiesen (Nature 1898 > 

2) Die Platte war 4 Minuten exponiert Der Blitz , der in den Hafen einsohlägt , ist (soweit die Platte- 
reicht) 470 m lang Näheres darüber von H C Kuss eil in Quaiterly Journal K Met Soc Yol XIX 1893. 
pag 192 

3) Photographien von PerlschnnrblitzenveiÖffentliehte El ggenb ach, Met. Z XXXII 1897 S 62, siehe- 
auch Met. Z 1893 S 73 — A Tissandier, ü^clair en chapelet observd au-dessus de Paris L'Ooean Adrien 
S 153 Diese seltene Form von Blitzen bildet einen Übergang zu den Kugelblitzen 

*)W v Haidinger giebt die Abbildung eines Kugelblitzes (mit eingehender Beschreibung), der am 
20. Oktober 1868 in Wien gesehen worden ist Sitzungsberichte der Wiener Akad LVIII. Nov. 1868 — Viele* 
Beschreibungen findet man bei Ara go, Das Gewitter. Sämtliche Werke etc 4 S 42 ~ S auch Met. Z 1888 
S 158, Kugelblitz am Säntis — An Berichten über Kugelblitze ist in allen meteorologischen Journalen über- 
haupt keitt Mangel Eine gute Zusammenstellung solcher Berichte und deren Erklärungsversuche findet sich 
in der Abhandlung von Saut er* frber Kugelblitze Met Z 1896 8 241—261 

G Plante hat durch Einleit&u eines elektrischen Stromes von hoher Spannung und Dichtigkeit in 



Blitzphotograpliie 






Das Gewitter 


631 


Max Top 1er hat auf Grund seiner Versuche über Entladungserscheinungen eine neue Er- 
klärung der Kugelblitze gegeben Der gewöhnliche Funkenblitz hinterlasst einen Entladungskanal, 
in dem fm kurze Zeit die Elektrizität leichter sich bewegt als in der Umgebung Mit dem Blitz 
selbst ist in den meisten Fallen di6 Entladung noch nicht abgeschlossen, es finden auf der Blitzbahn 
Nachentladungen statt Erfolgt der Elektrizitatsnachfluss sehr gleichmassig , so findet im günstigen 
Falle eine regelmassige Lichtschichtung, Leuchtmassebildung längs des Entladungskanales statt 
(Perlens chnurblitze) Bei langdauernden, nahe kontinuierlichen Elektrizitatsflussen zwischen Wolke 
und Erde kommt es in dem Entladungskanal zur Bildung einei einzigen Leuchtmasse Nach ihrei 
Gestalt wird dieser Entladungsprozess Kugelblitz genannt 

Spektrum und Farbe der Blitze Dass die Flaebenblitze m der Tliat 
nickt bloss durcli unsicktbare Linienblitze erkellte Wolken sind, sondern durck eine 
andere Form der elektriscken Entladung, durck Busckellickt oder Glimmlickt ent- 
steken, ergiebt sick aus ikrem Spektrum Kundt kat nackge wiesen, dass nickt 
alle Blitze dasselbe Spektrum zeigen, sondern teils ein Linienspektrum, teils ein 
Bandenspektrum (d i ein aus breiteren farbigen Stieifen oder Banden bestekendes 
Spektrum) Die Lmienblitze oder Funkenblitze geben ein Linienspektrum, die 
Flaebenblitze, ebenso wie das Busckellickt einer Elektrisiermasckine, ein Banden; 
Spektrum 

Die Bandenspektren der Flaebenblitze entsprecken dem Spektrum des Stick- 
stoffes, die Spektren der Funkenblitze zeigen neben dem leucktenden Stickstoff aucli 
noch die Anwesenheit von Wasserstoff und Sauerstoff Der Blitz ist durck die 
elektrische Entladung glühend gemachte, leuchtende Luft, die ja zum grossen Teil 
aus Stickstoff besteht Dei elektrische Funke zeisetzt aber auch etwas Wasser und 
bringt den Wasserstoff zum Leuchten 

Damit ist auch die Farbe des Blitzes gegeben, welche, wenn nickt durch 
einen Eegensclileier abgesckwackt, meist lotkck violett ist. Die Faibe der Blitze 
in Indien, sagt Dallas, variiert beträchtlich, sie sind zuweilen blau, zuweilen weiss, 
zuweilen von markanter gelblicher Farbe, oft glanzend weiss, auch goldfarbene 
violette und grüne Färbungen sind beobachtet worden 

Elster und G eitel fanden, dass die Blitze rotlick gefärbt sind, wenn die 
Erde die Anode, bläulich, wenn sie die Kathode der elektrischen Entladung bildet 
Laboratoriumsversuche stimmen damit uberein 


Wasser und Salzlösungen Lichteischeinungen erhalten, welche äusserlich einige Ahnlicliheit mit den Kugel- 
hlitzen haben, aber hemeswegs gleicher Natur sind und zur Erhlärung derselben nicht herbeigezogen weiden 
hönnen (Kollert, Über atmosphärische Elektrizität Elektrotechnische Zoitschiift X 188‘> ) — Flantö, 
Untersuchungen über Elektrizität Deutsch von Wallentin. Wien 1886 Met Z 1886 S 555 — 

Leonhard Weber, Über den gegenwäitigen Stand der Kugelblitzfrage Deutsche Mat Zeitschrift 11 1885 

S. 118 — G Plantö, Die elektrischen Erscheinungen der Atmosphäre Deutsch von .T Wallentin Halle 
1889 Enthält auch viele Beschreibungen von Kugelblitzen — Fr Lepel, Über feuchte Funkenrohien und 
die Gewitterblitze Met Z 1889. S 216 Lehireiche Versuche übei die Natur der Blitze überhaupt Die 
stärksten Blitze sind nach Lepel de hellen (weiss oder blass) Die heilen blassen Blitze sind wahrsoheinlich 
verzögerte Blitze, welche leichter zünden Die Unterscheidung zwischen kalten und heissen (zündenden) 
Schlägen ist dann begründet Die vei zögerten Blitze zünden am leichtesten Eosablit/e sind schwache Ent- 
ladungen — Fr Lepel, Über wandernde Funken Ebenda B XXV 1890 S 297 — N Hesechus, Met Z 
1900. S 383 

1) Wied Annalen B 63, S 109 (1897) B 66, S 660 (1898) B 69, S 680 (1899), und D rüdes Ann 
B 2 1900 ,S 590 Met Z XXXV 1901 S 543 M Töpler, Zur Kenntnis dei Kugelblitze. 

2) A Kundt, Über dia Spektren der Blitze Pogg Ann 135 18G8 S 315 A Schustoi, On speetia 
of lightning Phil Mag 5 Ser Vol 7 1879 S 316, wo auch die Litteratur citiert wird S auch Zeitschiift 
f Met XIV 1879 S 397 

3) Dallas, Discussion of thunderstorm observations recordod in 1897 Ind Met Mem Yol VI Pait 
VII Caleutta 1900 

^) Sitzungsberichte der Wiener Akad CI Okt 1892 Über die Konstatierung negativer und positivei 
Blitze durch ihren Magnetisierungseffekt auf eiserne Leiter siehe Fischer, Pogg Ann B 140 S 654 und 
Zeitschrift f Met V S 612 
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Dauer der Blitze Die elektiisclien Entladungen gehen meist zwischen 
Wolke und Wolke odei zwischen Wolke und Eide vor sich Eistere haben oft 
eine merkliche Dauer von einer Sekunde und darüber, wählend die auf die Erde 
uberschlagenden Linienblitzc von so kurzer Dauer sind (kleine Bruchteile einer 
Sekunde), dass ein von ihrem Licht beleuchteter Kieisel stille zu stehen scheint.^) 
Dass Blitze abei oft auch eine merkliche Dauer haben können, geht schon daraus 
hervor, dass man in ihrem Lichte die Richtung der vom Wind bewegten Zweige der 
Baume, oder die Bewegung eines Eisenbahnzuges wahinebmen kann Die meisten 
Blitze sind staik verzögerte Entladungen, wie Funken aus einem geladenen Wasser- 
gefass-), aiidcic sind wirklich Momeiitaneischeinungen, wie der Funke einei Leidener 
Flasche 

Bemerkensweit sind die nach oben, von einei Wolken oherflaclie gegen 
den leinen Himmel gelichteten Blitze, die schon öfter beobachtet und be- 
schrieben worden sind Interessante Beobachtungen darüber auf der Schneekoppe 
teilt E Eeimaiin mit in Met Z 1886 S 249 W Brown schildert solche 
Blitze, die (5 Juli 1884) von einer Cumuluswolke über dem Susquehanali, den 
Asten und Zweigen eines dunen Baumes gleichend, nach allen Seiten aussti alilten, 
zuweilen direkt vom Gipfel der Wolke nach aufwärts Ein anderer Beobachter 
sah hei einem Gewitter über den Gebirgen von Jamaika (November 1885) Blitze 
aus den Wolken raketenartig nach allen Richtungen in die Hohe steigen, zuw’eileu 
mit prismatischen Farben ®) 

Lange der Blitze Die zur Eide ubei schlagenden Blitze sind wohl selten 
langer als 2 — 3 km Entladungen gegen die Erde gehen zumeist nur von niedrig 
stehenden Wolken aus, die niedrig ziehenden. Wintergewitter sind ja deshalb be- 
sonders gefährlich A d’Abhadie hat Blitze gemessen von 7 km Lange und 
darüber; F. Petit in Toulouse solche von 13-- 17 km Lange Frank beobachtete 
vom Grimmmg (Berg im Ennsthal) aus einen Blitz, der, längs der Wolkendecke 
hingloitend, eine Lange von nahe 49 km eri eichte 

Struktur der Blitze Darüber haben die neueren Blitzphotographien manche 
Belehrung gebracht Namentlich sind die sogenannten Bandbhtze von Interesse. 
Der Blitz scheint aus einem leuchtenden Band von mehreren Metern Breite (10 m 
und daiubei) zu hesrelien Die Form ist die eines leichten Seidenbandes, das, von 
hellen senkrechten Faden durchzogen, im Winde flattert An der einen Seite ist 
stets eine besonders helle Linie zu beobachten, die wohl den Anfangsfunkon voi- 
stellt, von dem Verästelungen ausgehen. ^) 


1) Düve, Pogff Ann B XXXV. 1835 

2) 0 N Eooa, Observations on tlie duration and multiple ckaracter ofPlaslies of Lightmng American 
Journal of Science 3 Ser Vol V March 1873 Schon Pai aday hat bemerkt, dass Blitze bis zu oiner Sekunde 
dauern können L Dufoux hatte ein weisses Kreuz auf einer schwarzen Scheibe angebracht, -welche 100 Um- 
drehungen m einer Sekunde machte Die Beobachtnngen bei Blitzen ergaben 1 momentane Blitze, 2 solche, die 
ßioh rasch folgten und 3 solche, -welche eine gewisse Dauer hatten 

8) Nature Jan 14 1886 Vol33 pag 245 Eeymann, Met Z 1886 S 253 und Kolbenho-y er, S 4G1 
0 F Petit, Nature Febr 10 1887 pag 342 
5) Frank, Met Z XXVJI 1892 S 308 

Man nimmt an, dass der Wind dabei eine Eolle spielt, indem er den erhitzten Luftkanal des Anfangs- 
blitzes bei Seite treibt Die Bhtzentladung dauert ledenfalls eine relativ erheblich lange Zeit Die ein Band von 
10 m Bl eite erzeugenden aufeinanderfolgenden Entladungen können -wohl eine halbe Sekunde gedauert haben 
Kays er, Annalen der Physik 1884, Tr ouvelot , Eevue d’Astron populaire 1888, Piltachnikoff, Comptes 
rendus 3894, Piecht, Himmel und Erde 1894, 0. Bdmker, ebenda 1898 S 134 Photographie eines Band- 
blitzes 
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Blitzschläge und Blitzgefahr Die Zahl der Blitzschläge (d i die An- 
zahl der einsclüagenden Blitze) pro Gewittertag hat eine jährliche und eine tag- 
liclie Periode. ® 


Weber fand im Mittel von 5 Jahren (1879—1883) für Schlewig-Holstein die Zahl 

OttowTn Juli 51, August 3 7, September 2 6, 

Oktober 3 9, Jabr 3 9 Die BlitzschUge treten meist erst nach dem Eintieten des Kegens em 

Kassner giebt im Mittel von 1864 — 1889 inkl (anderes Material, andere Methode der Zahlung-) 
pio Gewitteitag Mai bis Juni 114, August 7 2, April, Septembef, 
ilktobei 3 5, luarz ^ 7, Noveinbei bis Februar 1 3, Jahi 91 j i/ ? 

Die tägliche Peiiode (Prozente dei Gesamtzahl pio Stunde) 

Tageszeit 4—6 harn G— Mittg Mittg — 61i G— 10h 10— 4h am 

Prozent 14 18 99 51 17 

Auf die Zeit von Mittag his 6h p entfallen 59 5 Proz aller Blitzschläge 
ß M tägliche Peiiode dei „Entladungstendenz“ beiechnet Mittii — 6h = 25Pioz, 

^ 6h — 20 Pioz , 6 — Mittn =27 Pioz Die „Entladungstendenz“ ist am. 

grössten am spaten Abend und am Voimittag ^ 

Hellmann eihielt die folgende jahiliche Peiiode der Blitzschläge in NW-Deutschlands). 


Jährliche Periode 
Marz Apiil 

Inland 3 44 

Ostsee — 3 

Hoidsee — 12 


dei Blitzschläge (Schleswig-Holstein 1874—1883) pro Mille 


Mai 

Juni 

Juh 

August 

SejDt 

Okt 

Nov 

93 

215 

296 

243 

69 

31 

3 

93 

187 

265 

287 

106 

56 

3 

133 

96 

229 

241 

117 

144 

24 


Dez. 

3 
0 

4 


n 14 Herbstgewittei der Noidseeku&te kommen m dem sekmuUien 
Oeltung Für die tägliche Periode findet He 11 mann folgende Zahlen * 


Maximum des Oktobei zur 


Inland und Ostsee 
Nordsee 


Tägliche Periode der Blitzschläge in Schleswig-Holstein 


Mittn — 3 

3—6 

6—9 

9 — Mittg. — 3 

3—6 

6—9 

9 — Mittn 

Summe 

23 

9* 

13 

31 

53 

89 

56 

40 

314 

73 

44 

34 

27» 

28 

46 

42 

64 

358 


;i Noidsee macht sich ein nächtliches Maximum bemerkbar Zu Keitum entfallen auf 

aen lag 43, auf die Nacht 57 Pioz der Blitzschläge, zu Kiel aber resp 75 und 25 Proz 


Die Zahl der jährlich vom Blitz Getöteten ist nicht so unbedeutend, als man 
gewöhnlich glaubt In Steieimark und Kärnten werden jährlich durchschnittlich 
17 Personen vom Blitz erschlagen (nicht ganz 10 6 pro Million), in Belgien etwa 
12-3 (21 pro Million), in Schweden 1866 — 1883 13-7 (3 1 pro Million) In 
Preussen kommen nach Hellmann 4 4 Todesfälle durch Blitz auf 1 Million Ein- 
wohner (1869 — 1883), in den Vereinigten Staaten etwa 5 (312 pio Jahr 1891 
bis 1898), in Frankreich 3 (114 pro Jahr), m England soll kaum 1 Person auf 
die Million Einwohnerzahl jährlich vom Blitz erschlagen werden ^) 

Auf die Ergebnisse der Statistik der Blitzschaden kann hier nicht eingegangen 
werden. Wir verweisen diesbezüglich namentlich auf die Abhandlungen von Hell- 
mann, Kassner und L Wehei ^) Das oft citierte Ergebnis, dass die Blitzgefahr 
auf dem Lande mindestens doppelt so gross ist als m Städten, mag abei eiwahnt 


Leonh Weher, Deutsche Met Z II 1885 S 418 etc 

2) Eatladungstendenz = Blitzgefahr Zahl dei Gewitter = Hliufigkeit der Entladungen x Zahl der 
Stationen Zahl der Gebäude x Zahl der Geintter Jahrbuch des säehs Met Instituts 1887 Met Z. 1889. 
Litteratuiboricht S 88 

®) Hellmann, Beiträge zur Statistik der Blitzschläge in Deutschland Zeitschrift des Kgl Preussischen 
Statistischen Bureaus 1886 

■*) In den Vereinigten Staaten, östlich von den Eoelcy Mountains, kamen im Mittel von 3 Jahren 1896 his 
1898 Todesfälle durch Blitz pro Million vor hei den im Freien Beschäftigten durchschnittlich 47, hoi der nicht 
städtischen Bevölkerung überhaupt 7, insgesamt 6 Fälle Die Blitzgefahrdung doi Arbeiter im Freien ist fast 
achtmal grosser als die dei Bevolkeiung überhaupt 

S) Hellmann, Beiträge zur Statistik der Blitzgefahr in Deutschland Berlin 1886. Kassner undl 
L Weher siehe oben 
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werden. Es bezieht sich auf die gleiche Anzahl veisiclierter Gebäude, ist also nicht 
so zu verstehen, als ob wiiklicli auf dem Lande die Blitzschläge in gleichem Masse 
häufiger waren Die Zahl der Blitzschläge wurde aber besser auf die gleiche Flache 
bezogen werden, um zu einem reellen Vergleich der Blitzgefahr zu gelangen.^) 

W V Bezold hat zuerst auf die Zunahme der Bhtzgefahr in den letzten 
Jahrzehnten aufmerksam gemacht, und der Gegenstand ist seither vielfach behandelt 
worden, zuletzt wiedei von Bezold selbst^) 

Um eine Vorstellung davon zu geben, m welch ausserordentlichem Verhältnis 
die zur Anzeige gekommenen Blitzschläge in versicherte Gebäude in den letzten 
Jahren zugenommen haben, entnehmen wir der letzten Abhandlung von Bezold 
die auf Bayern bezüglichen Daten und zum Vergleich einige korrespondierende für 
Württemberg Aber auch in Norddeiitschland ist genau dasselbe gefunden worden. 

Schadenbhtze auf die Million versicherter Gebäude pro Jahr. 

Zeitraum 1833--1840 1841—1850 1851—1860 1861—1870 1871—1880 1881—1890 1891—1897 
Bayerns) 32 0 27 5 48 8 65 8 93 2 142.1 186 2 

Wurttembeigs) — — — 87 2 97 1 152 5 186 3 

Diese Ergebnisse haben berechtigtes Aufsehen erregt Die Zahl der Gewitter- 
tage zeigt keine derartige, überhaupt keine Zunahme, es mussten demnach die Ge- 
witter blitzreicher geworden sein Es ist aber nicht anzunehmen, dass diese Zu- 
nahme m einem so giossen Masse voi sich gegangen sein konnte Auch die Zahl 
der vom Blitze erschlagenen Bei sonen zeigt keine Zunahme, die nicht durch die sorg- 
fältigeren neueren Eihebungen erklärt werden konnte Die Zahl der in Schweden 
und in Preussen vom Blitz getöteten Personen hetiagt auf die Million Einwohner: 

Zahl der vom Blitz erschlagenen Personen 

1816—1825 1826—1835 1836—1845 1846—1855 1856—1865 186G— 1875 1876—1883 
Schweden 3 69 3 44 2 81 3 47 2 84 3 15 3 09 

1854—1858 1869—1873 1874—1878 1879—1884 1885—1889 1890—1894 
Preussen 4 49 3 90 4 58 5 00 5 83 5 20 

Steiermark und Kärnten 1886 — 1890. 15*6 und 1891 — 1899: 19 8. Die- 
Zunahme, wo sie vorhanden, ist unbedeutend Eine ähnliche kleine Zunahme bei 
den Blitzschlägen auf Gebäude Hesse sich erklären durch die Verschiedenartigkeit 
der Bauten jetzt und früher, die Bauten sind hoher geworden und haben durch 
vielfache Verwendung von Eisen etc an Anziehung für den Blitz gewonnen 

Eine Erklärung der ganz ausserordentlichen Zunahme liefern aber die Zahlen 
für die Zunahme der Brandschaden an Gebäuden aus anderen Ursachen: 


Einzelne G-ehäude auf freiem Lande sind natiirlich den Blitzschlägen sehi au'igesetzt, anderseits aber 
muss der BlitA über der grossen verbauten Fläche doch vrieder häufiger ein Haus treffen, wo er sonst in die 
Erde oder einen Baum einschlägt Die Statistik der Blitzschläge in versicherte Gebäude ist überhaupt nur mit 
grosser Vorsicht für meteorologische Zwecke verwendbar — Blitzschläge auf Schiffe sind relativ selten und 
von geringem Schaden Annalen der Hydrographie Januar 1891 

Bezold, Pogg Annalen B 136 1869 S 613 Sitzungsberichte der kgl bayrischen Akad II CI 

1874 S 284, Abhandlungen II CI XIV 1884 S 172 — Sitzungsberichte der kgl preussischen Akad 1899. 
XVI — Kassner^ Über zündende und nichtzündende Blitze Merseburg 1889, Blitzschläge in Deutschland 
1876—1891 Merseburg 1892 Ferner Preussische Statistik Heft 10, 104 etc — Th Arendt, ,,Das Wetter“ 
1899 Heft 1 und 2 

*) Schmidt hat folgende Formeln berechnet füi die Zunahme der Blitzschläge Periode 1854 — 1897: 
Bayern 104 3 4“ 4 Ot, Württemberg 112 0 -f-S 75t, t die Zeit (Jahr) von 1875 an gerechnet, also 1874 gleich — 1 
zu setzen etc 
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Auf 1 Million Gebäude kamen Brandschäden vor in Württemberg“ (Relativzablen) : 
Periode 1861—1870 1871—1880 1881—1890 1891—1897 Mittlere Anzahl 

durch Blitz 17 18 29 36 Proz. 106 

aus anderen Ursachen i) 19 21 27 33 „ 477 

Die Zunahme der Brandschäden ist also auch fast genau dieselbe bei den nicht 
durch Blitzschläge verursachten Fällen. Die Ursache liegt offenbar darin, dass 
jetzt viel mehr Schäden zur Anzeige kommen als früher. Die starke Zunahme 
der kleinen Schäden spricht deutlich genug dafür. Schmidt kommt daher zu 
dem Schlüsse, dass die versicherungstechnisch nachweisbare Steigerung der Blitz- 
gcfahr der meteorologischen Bedeutung entbehrt.^) 

Wirkungen der Blitze. Auf die Wirkungen des Blitzes kann hier 
nicht eingegangen werden. Die älteren Beobachtungen hat Eiess gesammelt.^) Die 
meteorologischen und elektrotechnischen Zeitschriften sind reich an Berichten darüber. 

Auch der von B. Franklin erfundene Blitzableiter kann hier nicht näher 
behandelt werden. Bekanntlich hat der Blitzableiter in erster Linie die Aufgabe, 
die bis zur Funkenentladung sich steigernde Spannung der Elektrizität in den zu 
schützenden Gebäuden zu verhindern, die Elektrizität leicht ausströmen zu lassen, 
so dass es zu keiner disruptiven Entladung zwischen den Wolken und dem Ge- 
bäude kommt. Dazu benützt man die Spitzenwirkung. Erst in zweiter Linie hat 
der Blitzableiter die fernere Aufgabe, die etwa trotzdem eintretende Funkenentladung 
unschädlich in die Erde abzuleiten, wobei noch vermieden werden muss, dass die 
guten Leiter im Innern des Hauses durch Influenz gefährliche Ladungen erhalten, 
und dass vom Blitzableiter auf benachbarte isolierte Leiter Funken überschlagen. 

Die Blitzableiterfrage ist in ein anderes Stadium getreten, seitdem die Natur 
der Blitze als oscillatorische Entladungen (wie dies ja auch die Entladungen einer 
Leidener Flasche sind) dabei berücksichtigt worden ist. Solche Entladungen dringen 
um so weniger in das Innere des Leiters ein, je rascher die Richtung des elek- 
trischen Stromes wechselt. Der Strom benutzt nur die Oberfläche des Leiters. 
Es ist deshalb besser, dem gleichen Gewicht des Leiters pro Längeneinheit eine so 
grosse Oberfläche zu geben, als andere Rücksichten dies gestatten. 

Über die Konstruktion der Blitzableiter müssen v/ir auf die reiche Litteratur 
darüber verweisen, einige zur Information dienliche Werke und Schriften Anden 
sich nachstehend zusammengestellt. 

LigMning Eoad Conference. Report etc, Edited by G. J. Syinons. London, Spon- 1882. 

Meise ns, Conference Congr^s intern, des Electriciens k Paris Sept. 1881. Paris 1882. — 
Waltenhofen, Über Blitzableiter. Braunschweig 1890. — Nippoldt, Die Entstehung der Ge- 
witter etc. Frankfurt a. M. 1897. 


1) Burcli Explosion, Spielen von Kindern, Brandstiftung-, Fahrlässig-keit, sonstige Ursachen. 

2) Z. ß. Blitzgefahr in Sachsen nach Freyherg (Met. Z. 1886. Litteraturbericht S. 95.) 

Periode 1859—1868 1869—1878 1879-1884 

Biitzgefahr Idö 118 278 

Prozent der zündenden Blitze 60 . 47 33 

Die Zahl der letzteren hleibt somit fast konstant (d. i. : 78, 88 u. 841). Ebenso in Bayern. Die Zahl der zün- 
denden Blitzschläge betrug 1883 52 Proz., 1897 nur 22 Proz. Es kommen also gegenwärtig auch alle kleineren 
Blitzschäden zur Anzeige und darauf beruht die scheinbare Zunahme der Blitzgefahr. 

ö) H. V. Zeller und Br. A. Schmidt, Die Brandfällo und ihre Ursachen in Württemberg. Württem- 
berger Jahrbuch für Statistik etc. 1899. 

*) Riess, Die Lehre yon der Eeibungselektrizität. Berlin 1853. B. II, S. 558. 

5) Sir Snov Harris hatte aus den Erfahrungen den Satz abgeleitet, dass es auf die Grösse der Ober- 
fläche des Leiters ankommt, zu einer Zeit, wo man den Grund davon nicht kannte, ja derselbe der herrschenden 
Theorie, selbst den Ansichten Faradays, widersprach. 
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0 Lodge, Lightiimg Cüiiduetois and Liglitmng Guards, a troatisc on tlie piotection of buildings^ 
ol telegiaph instiuments and siibmaune cables, and of electncs installations generally fiom damage 
by electiic discbarge London 1892 Eefeiat von A v Obeimeyer, Met Z 1893 S 401 Ciel et 
Teire XIV S 315 und Met Z 1893 S 459 — Lodges Unteisuchmigen über Blit/e und Bhtz- 
ableitei Eleküoteclmische Zcitscbr X 1889, nn Au&zuge Met Z 1890 S 09 — A Mc Adie und 
A Heniy, Lightiimg and the Electiicity ot the An Washington 1899 ü S Weather Bureau 
CI Hess, Die Spitzen dei Bhtzableitei Met Z, 1891 S 314 ~ Die Bhtzableiterhage m der 
biitischen Naturfoisclieivei Sammlung zu Balh 1888 Met Z 1889 S 11 — L Cancstiiiu, Neue 

Vorsclnitten fui die Anlage der Bhtzableitei Natuiwissonschaftliche Rundschau 1894 S 291 

E Mach, Ubei das Bhtzableitei System von Me Isens Sitzungsbeiichte dei Wienei Akad B 87 
1883 S a Zeitschnlt t Met XIX 1884 S 203 S auchB XVIII S 49 und 56 — II Meidinger 
Die Anlage dei Blitzableiter Kail&iuhe 189G — L llapke, Ubei Blitze und Blitzableiter Bremen 
1895 CI Hess, Die Pappel als Bhtzableitei (und das Verhalten dei Baumaiten gegen Blitzschläge) 
Thurgauei Natuil Gesellschaft XII 1895 ^ ^ ^ ^ 

Man kann nach Lodgc zwei Alten von Blitzschlägen untei scheiden Der ge^^ohnllche Fall 
ist dei, dass untei dem Eiiidussc der Wolkenelektnzität die Spannung in dei Luft nahe dei Erd- 
obeiflache sich langsam und stetig steigert, bis es zur Entladung kommt, deren Bahn in diesem Falle 
durch die Induktion voihei geiegolt ist Fall A Das sind die normalen Blitzschläge, mit denen man 
gewöhnlich leehnet Nehmen wir abei unteihalb der eigentlichen Gewitteiwolke eine bishei neutrale 

Eide keine Influenz aus-, 
sich die oheie Wolke gegen 
die Spannung zwischen die- 
se sein, dass em Blitz die 
Folge ist In diesem Falle 
ist eine Voibeieitung der 
Entladungshalin durch In- 
fluenz nicht möglich, und 
dei Blitz kann einen ganz 
ungewöhnlichen Weg ein- 
schlagen Dies ist der 
Fall B Dem Blitz A folgt 
plötzlich ein Blitzschlag an 
eiiiei Stelle, an welcher voi- 
hei keine elektrische Span- 
nung vorhanden war (im- 
pulsive lush) Der Regen 
ersetzt einen unvollkomme- 
nen Leitei 

Doi sogenannte Rück- 
schlag geholt in diese Ka- 

, . tegone Durch einen Bhtz- 

sciiiag zwischen henachhaiteii Wolken kann auch an dei Erdoberfläche unteihalb ein plötzlicher Aus- 
gleich cleivoi hei durch Induktion hervorgerulenen elektiischeii Spannung emtreteii, ohne Blitz, aber 
von blRzalnihchcn Wnkungen Es sind schon Personen durch den Rückschlag getötet worden D 

Die Intensität doi Blitzschläge kann man aus ihren magnetisierenden Wnkungen abschätzeii 
Man hat aut diesem Wege die Stärke der Blitzstrome zu 10 bis 20 Tausend Ampere gefunden Es 
ist dahei kein Wunder, wenn auch bessern Blitzableiter solche Strome nicht ganz ahzuleiten vei- 
mogen und der Strom sozusagen nach allen Seiten ausspritzt In der ganzen Umgehung können 
deslialb staike Induktionscischemungeii auftieten, und von Leitern Funken uberspungen, die stark 
genug sein mögen, um z B Leuchtgas zu entzünden 

ri \ ^ relative Seltenheit der Blitzschaden in tropischen Ijandern (trotz heftiger und häufiger 
Gewitter) siehe mein Handbuch der Klimatologie B 11 S 35 Dieselbe wird neuerdings aus Indien 
^^^las) Gewittei an 10 Stationen (1897) eigahen nur 4 schädliche Blitzschläge und 1 Tötung 

Blitzschläge m sandigen Boden eizeugen die sogenannten Blitzrohren odei Fulguriten durch 
öcnmelzung des Sandes, Felsen verglasen uutei dei Einwirkung staiker Blitzschläge*^) 


D Kämtz führt ein Beispiel an 

Emm Pascha sagt aber, dass zündende Bhtzo in Zentral-O&tafnha ziemheh häufig sind, 2— 3 mal 
im Jahre kommen sohadenhimgende Blitzschläge vor, vornehmlichL in XJgantla und XJmoro , in Uganda gieht es 
Blitzableiter Nature, Vol 37 pag 583 

Puj-gunten und verglaste Felsen finden sich, in auffallender Weise auf dem kleinen Ararat (4060 m), 
sie sind namentlich von H Ah ich. beschrieben worden Auf dem grossen Ararat fehlen sie, dessen Gipfel ragt 
über die Hohe der heftigsten Blitzschläge hinaus Die Höhe der stärksten und häufigsten Gewitter scheint in 
Kaukasien hei 4100 m zu hegen, was auch, die Hohe der Schneegienze ist Pastuchöw sah einmal, wie 
sieh em Gewitter über dem Gipfel des Ararat entlud, wie Tausende und Abertausende von Blitzen sich durch- 
kreuzten und der Berg wie in Brand geraten schien (Arzruni, Verhandlungen der Gesellschaft f Erdkunde,. 
Berlin 1895 S 610 ) 
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B. Der Donner. So wie jeder kräftigere elektrische Funke von einem Geräuscli 
begleitet ist, so auch der Blitz. Seiner grossen Intensität entspricht auch eine 
entsprechende kräftige Schallerscheinung. Die Entstehung des Donners ist so zu 
denken, dass der Blitz die Luft, sei es durch die plötzliche Erhitzung, sei es rein 
mechanisch durch eine Art Explosion auseinander drängt, was nur unter Ver- 
dichtung der die Blitzhalin umgebenden Luft geschehen kann, worauf dann dieselbe 
wieder in den verdünnten Eaum zurückstürzt, selbst wieder eine Verdünnung hinter 
sich lassend. Diese abwechselnden Verdichtungen und Verdünnungen liefern die 
Schallwellen, aus welchen der Donner besteht. 

Die grosse Tiefe des Donnertones, d. i. die erhebliche Länge seiner Schall- 
wellen, nötigt zu dem Schlüsse, dass die Strecke, auf welche die Luft durch die 
einzelnen Blitzexplosionen zurückgeschleudert wird, meist einen nach Metexm zu 
bemessenden Betrag erreicht^) (Sohncke). 

Die zur Erde herabfahrenden nahen Blitze liefern meist einen kurzen klirrenden 
oder knatternden oder krachenden Donner, Lukrez vergleicht denselben mit dem 
grellen Ton beim Zerreissen des Papiers. Derselbe Donner, aus der Ferne ge- 
hört, d. h. bei entfernten zur Erde fahrenden Blitzen, tönt kanonenschussaftig, zu- 
weilen mit langem Nachrollen und wieder einsetzenden schweren dumpfen Schlägen. 

Das Donnerrollen ist z. T. ein Effekt des Echos ^), der Eeflexion der Schall- 
strahlen an der Erde, den Wolken, überhaupt an ungleichmässig dieselben brechenden 
Medien (regenerfüllte, regenfreie Luft). Zum grossen Teil rührt es daher, dass der 
Donner bei der grossen Länge der Blitze erst nach und nach an das Ohr gelangt. 
Da der Blitz längs seiner Bahn Verstärkungen und Abweichungen unterliegen 
kann, so wird auch ein Abnehmen und ein Wiederzunehmen der Stärke des 
Donners die Folge davon sein. Die von verschiedenen Punkten der Bahn kommen- 
den Schallstrahlen verstärken oder schwächen sich dabei durch Interferenz. Kurz, 
sowohl die lange Dauer als auch die abwechselnden Verstärkungen und Ab- 
schwächungen des Donners, das Pollen desselben, erklären sich aus der Entstehung 
und Fortpflanzung desselben vollkommen. 

Arago giebt nach de l’Isle die durchschnittliche Dauer des Donnerrollens 
eines einzigen Blitzes zu 30 — 40 Sekunden und noch darüber an. 

Die Hörweite des Donners ist geringer, als man sie nach der Insensität 
desselben abschätzen möchte. Arago giebt als obere durchschnittliche Grenze ein 
Zeitintervall von 50 Sekunden zwischen Blitz und Donner an, als Maximum 72 Se- 
kunden. Da die Schallgeschwindigkeit 333 m pro Sekunde beträgt, so hört man 
den Donner nach dieser Angabe durchschnittlich nur 16km, im äussersten Falle 


über Luftdruckseb'wanlciingeii bei Blitzen siebe Lass, Met. Z. 1888. S. 151 nnd A. v. Rosenbacli, 
ebenda 1897. S. 201. Beobacbtnngen und Experimente am Variometer über den Zusamraenbang von Erniedrigung 
des Luftdruckes und starken Blitzen. Starken Blitzen gebt eine Abnahme des Luftdruckes voraus , im Augen- 
blicke des Blitzes oder beim Eintritt des Donners beginnt eine Zunahme. Aber der Blitz kann sie nicht ber- 
vorrnfen, auch nicht der Donner, da dieselben Änderungen ohne Blitz und Donner auch, bei blossen Verilnde- 
rungen der elektrischen Spannung auftreten. 

S) Bei Böllerschüssen in Gohirgstliälern wird dieses Rollen häufig gehört. 

3) Arago: Sämtliche Werke. B. 4: Das Gewitter. S. 64 — 73 vom Donner. Durch besonders lange an- 
haltenden Donner zeichnen sich die elektrischen Entladungen aus, die bei längerem Regonwetter zuweiloii un- 
vermutet sich einstellen, wenn eine starke Abkühlung eintritt, so dass der Rogen iin Gebirge in Schneefall über- 
geht. Sie sind ein Anzeichen des kommenden Scbneefalles und heissen deshalb in den Tauern auch „Sohnoe- 
rumpler“. Ich habe sie auch Öfter im Alpenvorland gehört, wo sie nicht einem Bergecho zugascliriebon werden 
konnten. Sie kommen von vereinzelten elektrischen Entladungen, die in längeren Pausen eintreten, aber sieh 
öfter wiederholen- Die Dauer des Donnerrollens ühertritft in diesen Fällen ganz ausserordentlich die gewöhn- 
liche Dauer des Donners. 
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bis auf 24 km. Stanhope Eyre^) giebt als Mittel von 8 Beobachtungen das 
grösste Zeitmtervall zwischen Blitz und Donnei zu 70 Sekunden an, als Maximum 
90 Sekunden (Hörweite 23 — 30 km) 

Geschütze hört man viel weiter Eie Salutschüsse einer Flottenrevue zu Ports- 
mouth wurden zu Chelsea hei London und sehr deutlich zu Wimhleden, d. i auf 
eine Entfernung von 97 km, gehört und die Salut- und Zeitsehusse zu Bombay 
werden oft auf 90 km vernommen 

Bekanntlich hört man Geräusche von der Erdoberfläche in Ballons sehr deut- 
lich, ebenso jene aus Thalern oben auf Berggipfeln, aber nicht umgekehrt Die 
Schallwellen, die in verdünnterer Luft entstehen, haben eine geringere Energie und 
erloschen deshalb rascher Eine andere Ursache liegt in den Ablenkungen der 
Schallstratlen, die von dünnerer in dichtere Luft übertreten. 

Vettorleuclitcn, Blitze ohne Donner Das Wetterleuchten entsteht durch 
den Blitzschein entfernter Gewitter, deren Wolkenherd oft ganz unterhalb des Hori- 
zontes hegt Wie es kommt, dass der Donner oft nur auf relativ sehr geringe 
Entfernung gehört wird, hat Meinaidus^) eingehender nachgewiesen. Er zeigt, 
dass je nach der Warmeabnahme mit der Hobe, der Eiclitung des Windes und der 
Änderung der Starke desselben mit der Hohe die Sehallstrahlen, die von der zu- 
meist hochgelegenen Blitzhahn ausgehen, von den unteren Luftschichten nach oben 
abgeleukt oder seihst total leflektiert werden können Die Schallstrahlen werden 
beim Übergang aus dünnerer in dichtere Luft in ähnlicher Weise gebrochen und 
teilweise reflektiert, wie die Lichtstrahlen. Sie beschreiben dann eine krummlinige 
Bahn, die gegen die Erdoberfläche konvex ist.^) 

Die Hörweite des Donners wird um so mehr eingeschränkt, je rascher die Warme- 
abnahme mit der Hohe ist; sie nimmt zu mit der Hohe des Standpunktes des Beobachteis. 

Es gieht aber auch Blitze ohne Donner im oder nahe dem Zenit, die dann 
wohl stets die INatur der Flächenblitze haben Als regelmässige Erscheinung werden 
dieselben aus manchen Tropengegenden berichtet, am Ende der Eegenzeit oder vor 
Beginn derselben Aber auch in unseicn Gegenden kommen wenigstens ähnliche 
Erscheinungen vor. Sehr bemerkeuswert ist das von Haidinger beschriebene, 
stundenlang anhaltende und den halben Himmel einnehmende lautlose Gewitter am 
22 Juni 1845 zu Wien 

1) Das Wettor 1897 S 2C7 

2) Dio Geschützsalveii "bei clor Leiohonfoier der Königin Viktoria ^vur(len 110 — 140 km weit geliort Nature 

Vol 63 ]?ag 3Ö5 0 Koynolds giebt die Hörweite der Gesolititzo boi einer I'lotteniovue m Portsmoutk gar 

zu 270 Icm an ' 

8) Icli kabe auf den Hoken bei Kromsmünster zuweilen die Luft vom Blitzschein erleuchtet geseken, mit 
dem Büekon gegen die Stelle des Hoiizontes, wo der Sitz dos Wetterleuchtens war. Es wai auch kein von 
Blitzen erleuchteter Wolkensaum dort sichtbar Vielleicht sind von der Wollcendeulce nach aufwärts gerichtete 
Blitze nicht so selten, es fehlt nur die Gelegenheit, sie heohackten zu Iconnen S. auch J J. v Tsckudi, 
Elektrische Erscheinungen in den Cordilleras der Westküste von Südamerika Sitzungsberichte der Wiener Akad 
XXXVIl S. 575. 

Meinardus, Met 2 B XXX 1895 S 14 

J G Stokes hat zuerst den Einfluss des Windes auf die Krümmung der Schallstrahlen nachgewieseii, 
dann 0. Ke ynolds» Papers an kCechanical andPhysical Subjects Cambridge 1900 Voll png- lö7 — 169 Re- 
fraction of sonnd by the Atmosphexe —Jäger, Über die Fortpflanzung des Schalles in bewegter Luft Sitzungs- 
heriehte der Wiener Akad B, 105, 1896 S 1040 — Wenn aber die unteren Sohichten Mltoi sind als die oberen, 
so werden die Sch all strahlen nach unten abgelenkt Deshalb hört man bei Nacht den Schall weiter und nament- 
lich am Winter hei einer TernTjeraturumkehruig Bei der starken Whrraeznnahme nach oben im Winter 1879/80 
wnxden die Leute in den Öberösterreichischen Alpen dadurch geradezu beuuruhigt. Man hörte Glockenläuten, 
wo noch niemals ein Läuten hoibar war, sowie auch andere auffallende nnerkläiliclie Töne und Geräusche 

6) Haidinger, Pogg. Ann B 66 S 529 Bravais, Beobachtungen bei Lyon. Ebenda S 532. 
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Auf den Llanos von Venezuela konnte C. Sachs folgende Beobachtungen machen. Bei klarem, 
sternenhellen Himmel, der nur am Horizont einen schmalen Kranz weisser Haufenwölkchen aufwies, 
flammten beständig Flächenblitze auf, meist in der Nähe des Zenits, seltener in den tieferen Regi- 
onen. Sie verursachten ein starkes gleichmässiges Aufleuchten einer ziemlich grossen Fläche, dass 
meist 1 — 2 Sekunden anhielt. Von Donner war nicht die geringste Spur zu vernehmen, in tiefstem 
Schweigen vollzogen sich die Entladungen, welche mitunter in fast ununterbrochener Reihe sich 
folgten. Der Ort der meisten Blitze war in der Nähe des Zenits, eine Täuschung darüber war aus- 
geschlossen. Die Erscheinung wiederholte sich mehrere Nächte hintereinander. Diese Blitze, welche 
von den Eingeborenen Relämpagos veraneros genannt werden, sollen fast jedes Jahr kurz vor Ende 
der Trockenheit auftreten, nur selten soll sich ein schwacher Regenschauer dazu gesellen.^) — Auf 
Madagaskar bezeichnen solche trockene Gewitter mit zahllosen Blitzen in den hohen Wolkenschichten 
das Ende der Regenzeit. Ähnlich sind die Gewitter im Innern von Australien, die dort als Ausläufer 
der tropischen Regen Nordaustraliens eintreten oft ohne Regen, ausserordentlich blitzreich mit wenig 
Donner.2) 

C. Das Elmsfeuer. Das AusstrÖmen der Elektrizität von Gegenständen an der 
Erdoberfläche in Büschelform oder als Glimmlicht wird mit dem Namen Elmsfeuer^) 
bezeichnet. Den Alten war die Erscheinung unter dem Namen Kastor und Pollux 
bekannt. Die Lichtbüschel, die an den Mastbäumen meist gegen das Ende eines 
Sturmes oder Gewitters erschienen, wurden als gute Vorbedeutung angesehen. In 
der Niederung tritt das Elmsfeuer, d. i. das Leuchten von Kircliturmspitzen, Bäumen, 
Dachfirsten, seihst der Fingerspitzen der emporgehobenen Hände etc. meist im 
Winterhalbjahr hei und nach Schneestürmen oder böigem Wetter auf, in Form 
eines ruhigen Glimmlichtes, seltener als Büschelentladung, mit oder ohne knistern- 
des Geräusch. Dass die Erscheinung vollkommen den Glimmlicht- und Büschel- 
entladungen der elektrischen Lab Oratoriums versuche entspricht, kann gegenwärtig 
keinem Zweifel mehr unterliegen.^) Dieses ruhige Ausströmen der Elektrizität tritt 
nur ein, wenn die Wolken der Erdoberfläche ganz nahe sind, also bei uns zumeist 
^im Winter nnd auf Bergspitzen. Seitdem es Observatorien und meteorologische 
Stationen auf Berggipfeln giebt, ist man auch mit der Natur des Elmsfeuers und 
den Bedingungen, unter welchen es entsteht, besser vertraut geworden. Namentlich 
haben die Beobachtungen auf dem Sonnblick und dann auch auf dem Ben Nevis 
in Schottland das meiste dazu beige tragen.^) 

A. V. Oberin ay er bat positive und negative Elmsfeuer unterscheiden gelehrt. Die positiven Aus- 
strömungen der Elektrizität erscheinen in Form eines gestielten Liehtbüschels von Vk — 3 cm Länge, 
die Strahlen sind fein, wenig gekrümmt, divergierend, gegen die Enden violett; das Lichtbüschel ist 
weit geöffnet. Die negativen Elmsfeuer sitzen nur auf einem feinen Lichtpunkt auf, sind sehr zarter 
Struktur, sodass die einzelnen Strahlen nicht zu unterscheiden sind. Das Lichtbüscliel ist viel kleiner, 
stets unter 1 cm und weniger geöffnet, mehr gestreckt. 

Nach Elster und G eitel üherwiegen auf dem Sonnblick im Winter die negativen, im Sommer 
(aber weniger) die positiven Elmsfeuer. Staubschnee (auch Regen überwiegend) giebt negatives, 
grossflockiger Schnee sehr überwiegend positives Elmsfeuer, Hagel und Graupel verhalten sich un- 
entschieden.®) 


^ 1) |:arl Sachs, Aus den Llanos. Leipzig 1879. S. 204 u. 220. 

2) Handbuch der Klimatologie. B. II. S. 126 und S. 261/262. Ebenso in Westaustralien au der Grenze 
der Tropenregen (19— 21® südl. Br.), W. Carnegie, Scottish Geogr. Mag. March 1897; und in Zentralafrika, 
P. Eeichard, Verhandl. d. Berl. Geograph. Gesellsch. 1886. S. 112. „Eigentümlich sind die Gewitter. Inner- 
halb Va Stunde gehen 2—3 Blitze nieder mit furchtbaren Detonationen, dann folgen sich Blitz anf Blitz, so dass 
selbe einzeln nicht mehr zu unterscheiden sind, in den wunderbarsten Formen, ringförmige, verästelte, 3 — 4 aus 
einem Punkte geschleuderte, aber ohne Donner, nur ein schwaches Grollen lässt sich zuweilen vernehmen.“ 
Berichte aus Südindien, Küste am Golf von Marmar s. Klimatologie. II. S. 209. 

3) S. Elmsfeuer, nach Schweigger richtiger Hermesfeuer. 

^) Ältere Beschreibungen des Auftretens in Kämtz, Meteorologie. II. S. 485. Schmidt, Lehrbuch. 
S. 784, hält die wahre Natur des Elmsfeuers für noch nicht aufgeklärt (1860). 

5) A. V. Ohermayer, Elmsfeuer-Erscheinungen in den Alpen. Zeitschrift des Deutschen und Öster- 
reichischen Alpeuvereins. B. XX. 1889. S. 94, mit Abbildungen. Met. Z. 1887. S. 416, 1888. S. 324. 

®) Elster und Geitel, Elmsfeuer auf dem Sonnblick. Met. Z. XXVIII. 1893. S. 119. Ebenda: Be- 
schreibung von Elmsfeuer auf dem Sebafberg und iu Obersteiermark. S. 222 u. 223. Elmsfeuer zur See. Met. 
Z. 1890. S. 78. Stade, Elmsfeuer. Met. Z. 1898. S. 236, und „Das Wetter.“ 1898. S. 47/48, wichtige Be- 
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Nach den JZusammenstellungen von HaltermannO zeigt sich das Elmsteuei zm See zumeist 
im Wmteilialbjahr und namentlich im Heibst und Frühling In Breiten ubei 30® ist die mittleie 
jahreszeitliche Verteilung die folgende Wmtei 24Pioz , Frühling 33, Sommer 10, Heibst 33 Proz 
Es tritt nicht selten auf, Haltermann konnte aus den Jahren 1884 und 1885 an 77300 Beobach- 
tungstagen 1G4 Elmsfeuer zur See konstatieren In ebenen Gegenden sind sie dagegen selten 
Arendt bemerkt, dass m 5 Jahren von den Beobachtern des preussischen meteorologischen Netzes 
wenig über 20 Falle belichtetet wurden 2) 

D Der G-ang der meteorologischen Elemente vor, wahrend und nach 
dem Gewitter. C Ferrari fasst seine darauf bezüglichen Unteisuchungen in 
folgende Satze zusammen* 

Vor dem Gewitter nehmen Lnftdiuck und relative Feuchtigkeit ab, die Tem- 
peratur zu, so dass beim Beginn desselben die beiden ersteien ein Minimum, die 
letzteren dagegen ein Maximum aufweisen. hTach dem Eintritte des Gewitters 
steigen Luftdruck und relative Feuchtigkeit sehr rasch und die Temperatur sinkt 

Piff. 89 

Mlttg 2 4 6 8 10 Mi1tn 2 4 6 
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Piff 90 



Barographenzeichnungeu ■während der Ge-witter vom lC/17 Juli 1900 zu Brussel (Piff 89) und zu Bremen 
(Fig. 90), letztere nach Bei ff holz (7h abends den 16 bis 4h moxffens den 17 ) 

im gleichen Masse, so dass mit dem Ende des Gewitters die ersten zwei Elemente 
ein MflYimiTm, das dritte gleichzeitig ein Minimum zeigen. Die Starke des Windes, 
vor dem Gewitter schwach, frischt, wenn dasselbe beginnt, sehr rasch auf und 
erreicht gegen dessen Ende ein Maximum Das Minimum des Eiiftdruckes 

obachtuiLffen auf dem Brocken — E Bosshard, Elmsfeuerbeobachtunffon in der Schweiz, mit Abbildungen 
Jahrbuch d S A -Club XXXII S 292 — Böhmer, Elektrische Erscheinungen auf Pikes Peak Sitzungs- 
berichte der Wiener Akad 1888 S auch Met Z 1891 S 214 
Halterman, Annalen der Hydrographie 1896 

2) Th. Arendt, Bas Elmsfeuer „Baa Wetter “ 1898. S 2, 37 u 49 Eankin, S Elmsfeuer auf dem 
Een Nevis Jonrn Seottish Met Soo IIL Ser Ni T Elmsfeuer tritt auf nach dem Yoruborgang einer Barometei- 
depression im Winterhalbjahr, hei Temperatur unter dem Gefrierpunkt und Drehung des Windes nach NW und 
N, heftige Schauer von Schnee und Graupeln begleiten dasselbe. 

S) Zumeist ist dies nicht der Fall, das Maximum fällt mit dem Beginn oder der Maximnmphaso des Ge’w^itters 
zusammen, dei Wmd nimmt dann schon während des Gewitteis, oft lasch, ab, um nachher sohnoll ab/ufiauen 
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Tind der relativen Feuchtigkeit, sowie das Maximum der Temperatur sind also mit 
dem Anfänge des Gewitters gleichzeitig und ist der Verlauf der Temperatur jenem 
der beiden anderen Elemente gerade entgegengesetzt. 

Diese Sätze gelten in der That durchschnittlich für die sogenannten ‘Wärme- 
gewitter und viele „Wirbelgewitter“, aber für zahlreiche andere Fälle von Ge- 
wittern, auch die Nachtgewitter, nicht mehr, während deren zuweilen der Luftdruck 
Mit und die Temperatur steigt, ja auch zuweilen der früher starke Wind abflaut.. 
Natürlich bewirkt der Fegen immer eine Zunahme der relativen Feuchtigkeit. 

Am meisten charakteristisch und interessant ist der Gang des Luftdruckes 
während der Gewitter, auf welchen man erst durch die kontinuierlichen Aufzeich- 
nungen der neueren Barographen aufmerksam geworden ist. Statt einer Beschreibung 
mag hier ein Beispiel dieser typischen Luftdruckänderungen bei Gewittern ein- 
geschaltet werden. (Fig. 89 u. 90.) 

Bei den deutschen Meteorologen sind diese Vorsprünge in den Barographen- 
kurven unter der Bezeichnung der „Gewitternasen“ bekannt.-) 

II. Der Sitz des Gewitters. 

Die Gewitterwolken. Die elektrischen Erscheinungen, die zum Begriffe 
eines Gewitters gehören, sind an die Kondensation des atmosphärischen Wasser- 
dampfes gebunden, auch die Flächenblitze ohne Donner bedürfen mindestens leichter 
cirröser oder cirro- stratusartiger Wolken. Es giebt Wolkenformen, welche haupt- 
sächlich der Sitz der Gewitter sind, Gewitterwolken im engeren Sinne, aber es 
giebt kaum eine Wolkenform, in welcher nicht gelegentlich Blitze gesehen werden 
könnten. 

Die eigentlichen Gewitterwolken sind die getürmten Haufen wölken, Cumuli 
(thunder heads), die, wenn sie zu Wolkenlagern vereinigt und wie fast immer in 
der Höhe mit einem weit ausgreifenden Cirro -Stratusschirm sich bedeckt haben, 
Cumulo-Nimbi genannt werden (s. S. 265). Es sind dies die Gewitterwolken des 
Sommerhalbjahres in unseren Gegenden und in den Tropen, wohl fast die einzige 
Wolkenform, in deren Gefolge die Gewitter auftreten. 

Die lokalen Gebirgsgewitter, die in mittleren Breiten an warmen feuchten 
ruhigen Sommernachmittagen infolge der aufsteigenden Bergwinde entstehen, in den 
äquatornahen Gegenden aber fast regelmässige tägliche Erscheinungen sind, treten 
in Form der Cumulo-Nimbi auf, ebenso die lokalen Gewitter der Niederungen, die 
infolge übermässiger Erwärmung der unteren Luftschichten entstehen. Während 
aber die Gebirgsgewitter im engeren Sinne, da sie den aufsteigenden Bergwinden 
ihre Entstehung verdanken, ruhig über dem Ort ihrer Entstehung stehen bleiben 
und sich nur seitlich ausbreiten, ziehen die letzteren meist mit einer vorherrschen- 
den oberen Luftströmung fort. Cumuluslager, oben mit einem Cirro -Stratusschirm 
bedeckt, sind die für sie charakteristische Wolkenform. ^) 

q JD. C. Ferrari, Typischer Gang: der Eegistrierinstrumente -während eines Gewitters. Deutsch Yon 
C. Lang. ,,Das Wetter, 

2) Das ahwechselnde Steigen und Sinhen des Barometers hei Gewittern war schon dem Erfurter Professor 
Planer im Jahre 1782 und dem Beotachtor Rosenthal in Nordhausen 1784 hohannt etc., s. Hellmann in 
Zeitschrift f. Met. 1884. S. 43. — Die nach NW hin offenen Einbuchtungen der Isobaren, (s. S. 592) welche 
meist die Bildungsstätten der Gewitter bezeichnen, sind in Deutschland unter dem Namen der ,, Gewittersäcke“ 
bekannt. S. Deutsche Seewarte: Monatsühersichten der Witterung Juni-Juli 1877, und Wissenschaftliche Er- 
gebnisse, S. 26. 

8) Ich habe diese Wolkenbildung beschrieben und abgehildet in Zeitschrift f. Met. B, VIII. 1873. S. 104, 
und XV. 1880. S. 434. (Schon 18G3 niodorgeschrieben und publiziert in Mitteilungen des Österreiehischoii 
Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 41 
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ITig 91 zeigt nach Davis die Entstehung und das Fortschreiten einer solchen 
Gewitterwolke 

Es giebt kaum eine Haufenwolke, welche blitzt und regnet, die nicht vorher 
oder gleichzeitig mit einem Cirro-Stratusschirm sich bedeckt hatte Es ist dies höchst 
charakteristisch und ich habe den Vorgang vielleicht hundertmal ohne Ausnahme 
verfolgen können, dass erst dann, wenn die oberen Kuppen der Haufenwolke sich 
verflachen und zu einem Gin o- Stratusschirm ausbreiten, die giauen Eegenstreifen 
von dem dunklen unteren horizontalen Eande der Cumuli niedergehen und dann meist 
gleichzeitig Flachenblitze die geballten Formen der Wolke erleuchten oder Funken- 
blitze zur Erde herab- 
fahren Doch scheint 
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dies üblich geworden, weil sie 


m der That echte Cirren sind, 
^ wenn sie auch in vielen Fallen 

niedriger sind als jene Ciiio- 
Stratus decken, die von den 
wandernden grossen Dcpies- 
sionszentren ausgehen Aber 
Gewittei-Cumtilo-Nim'biis in vorseliiedeneE Stadien der Entwickelung im Vielen anderen Fallen er- 
morden von New-York, nach NE vorükorzieliend, am 2 Juli 1887 . i t t t 

Ge/eiohnet von Wm M Davis gleichen odor 

seihst grossere Hohen, denn sie 
können 10 — 15 km Hohe erreichen, und dazwischen giebt es alle Übergänge. Will 
man eine (strenge nicht gerechtfertigte) Unterscheidung machen, so nenne man sie 
Gewittercirren (wie auch Durand-Grdville vorschlagt) Bei den mit der vor- 
herrschenden oberen Strömung fortziehenden Gewitterherden ist der Cirro- Stratua- 
schirm meist nur in Front entwickelt und dehnt sich da weit nach vorne aus. 



In manchen Fällen ist aber der Sebirm auch auf der Kuckseite ebenso entwickelt 


AlpeiLvereins. BI S 107 ) Prülier war die Moinung sehr verbreitet, dass zwei Wolkoiischicliten uberemandei, 
aber getrennt, die eine positiv-, die andere negativ-eleJrtnsoli zur Gewitter- und Hagelbildung nötig seien Der 
obere cirröse Wolkenscliirni ■wäciiat aber aus den. Ciimulusmasseu heraus S a J Silbeinianii, Compt rend 
1864 I S 337 

1) So konnte leb. z B am 14 Juni 1890 auch, auf der Rückseite eines nach NE abzielionden Gowitter- 
scbaueis einen Cirro - Stratusscbirm beobachten, dei sich sehr weit nach West erstreckte Unterer wie oberer 
Wolkenzug waren gleich, W oder WNW 
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Die Entstellung dieses oberen Wolkenscbirmes beschreibt der eifrigste Wolken- 
forscher, Clement Ley, in folgender Weise: 

Cirro-Filum (so nennt CI. Ley diese Wolke) findet sich sehr häufig am äussersten "Eande von 
Cyklonen, oft bis zu einer Entfernung von vielen hundert (englischen) Meilen vom Mittelpunkte der 
Depression. In diesen Fällen ist es unmöglich, die Entstehung dieser Wolkenform zu beobachten. 
Es kommt jedoch vor, dass sich bei sonst heiterem Wetter von einer lokalen Regenwolke aus Cirro- 
Filum in grossen Massen entwickelt, und dann kann man deren Bildung beobachten. Einige Meilen 
vom Beobachter entfernt beginnt am sommerlichen Himmel sich ein massiger Cumulus zu bilden. 
Da in der Atmosphäre bis zu grossen Hohen fast Stille herrscht, behält der Cunr\ulus seine halb- 
kugelförmige Gestalt, und es entsteht eine enorme Anhäufung von Hebelmassen, dass diese wohl den 
Raum von mehr als 100 englischen Kubikmeilen einnehmen, und ihre dunkle Färbung zeigt an, dass 
•die Wasserkügelchen, aus denen sie besteht, sehr eng aneinander gedrängt sind. So lange eine 
solche Wolke ihre scharfe obere Begrenzung und halbkugeligen Formen behält, fällt kein Regen 
■aus ihr. Plötzlich erhält der Gipfel ein weicheres Aussehen, breitet sich seitlich in cirrusartigen 
Fäden aus und gleichzeitig stürzt Regen aus der Wolke herab.i) Die elektrische Spannung, welche 
•die die Wolken bildenden Wasserkügelchen am Zusammenfli essen hinderte, so lange diese ihre 
sphärische Gestalt behielten, wird im oberen Teile der Wolke plötzlich vermindert, sobald die Kügel- 
’Chen zu Eisnadeln gefrieren, aus deren Ecken und Spitzen die Elektrizität augenblicklich entweicht.2) 
Die Wolkenteilchen, welche Elektrizität verloren haben, vereinigen sich beim Hiedersinken auch 
mit den kleineren Wasserkügelchen, die sie auf ihrem Wege treffen. Der fallende Regen und viel- 
leicht noch mehr die plötzlichen Entladungen, wenn solche verkommen, dienen ferner dazu, die Elektri- 
zität abzuleiten, d. i. das Potential der Wolkenmasse zu erniedrigen. Der Regenschauer hält an, 
bis der ganze oder nahezu der ganze untere Teil der Wolke verschwunden ist. In solchen Fällen, 
wenn auch in den höheren Schichten der Atmosphäre wenig Bewegung herrscht, wird die übrig- 
bleibende Eiswolke ein wahrer Cirrus, der mitunter länger als 24 Stunden fast bewegungslos am 
Himmel weilt, häufiger aber zieht er sehr langsam über Gegenden hin, in welchen der Regenschauer, 
•aus dem er hervorging, gar nicht sichtbar war.®) 

Wenn solche lokale Gewitterbildungen eine grosse Intensität erlangen und 
schwere Regengüsse, j.a selbst Hagel fallen lassen, so bilden sich vor der Regen- 
oder Hagelwand oft eigentümliche tief herabhängende Wolkendraperien aus, und 
es besteht dann überhaupt der Aufbau der Gewitterwolkenmassen aus mehreren 
Etagen. Sturm oder heftige Windstösse sind nicht notwendig damit verbunden. 
Am häufigsten zeigt sich die Erscheinung allerdings hei den Gewitterböen und 
grossen Hagelwettern, die später behandelt werden.^) 

Sowie die lokalen Gewitter sich völlig entladen und unten abgeregnet haben, ver- 
schwinden auch die dichteren schwereren Cumulus- und Strato- Cumuluswolken und 
es bleibt nur die Cirro- Stratusdecke in der Höhe zurück, die sich nachts auch 
allmählich auf löst. Dieser typische Vorgang der Wiederherstellung des vertikalen 
Temperaturgleichgewichtes an heissen Nachmittagen, verbunden mit Kondensations- 
erscheinungen des Wasserdampfes, zeigt sich am schönsten hei den lokalen Gebirgs- 
gewittern und den Tropengewittern. 

Bei den verbreiteten Gewittern, die im Gefolge einer grösseren (sekundären) Barometerdepression 
heraufzieben, kann man die stufenweise Entwickelung der Gewitterwolkenformen nicht mehr verfolgen. 
Voraus geht dann eine vielleicht 100 km breite Cirro-Stratusschiebt, deren vorderer Rand scharf be- 

1) Setzen wir hinzu, zucken auch Blitze aus derselben und man hört den Bonner. 

2) Man könnte dabei auch an die von Brillouin behauptete starke Zerstreuung der negativen Elüh- 
trizität im Sonnenlicht denken. Met. Z. 1898. S. 38. H. Benndorf bezweifelt sie aber auf Grund eigener 
Versuche. Sitzungsbericht der Wiener Akademie. B. CIX. Mai 1900. 

8) Rev. Clement Ley, Über die Struktur des Cirro-Filum oder der fadenförmigen Eiswolke. Deutscho 
Met. Z. I. 1884. S. 261. 

Hann, Zur Morphologie der Gewitterwolken. Zeitschrift f. Met. 1880. S. 434 und 1886. S. 237. — 
K. Prohaska konnte beobachten, dass die flockigen Bestandteile dieses Wolkenvorhaiiges an der der B.egon- 
wand zugewendeten Seite eine ziemlich rasch fallende Bewegung hatten, während sie an der Vorderseite lang- 
samer schräg nach vorne aufsteigen. Aber auch ohne Eegenfall kann die Böenwolke diese Form aunelimen, wie 
ich erst kürzlich, Ende April 1900, auf dem Golf von Triest schön beobachten konnte. Ber aus dem Wolken- 
wulst niedersteigende Wind („Bknophias“) ist nicht an den Regen gebunden, nicht die vom Regen mitgerissene 
Luft aus der Höhe. 

Man sehe darüber Handbuch der Klimatologie. B. T. S. 328 etc., und die Schilderung von Bäte s , 
ebenda B. II. S. 362. 

41 =^ 
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j,nenzt ist Die Strato-Cumuliismassen, welche dei eigenthclic Sitz des Clewitteis sind, tolgen oft 
erst 2 — 4 Stunden spatei nach Vor dei Kegen- odei Hagelwand kommt dann 2 uweilen noch dei ei- 
wahnte graue odei weissliche Wolkenvoihang Auf dei Euckseite des ahziehenden G-ewitteis ist die 
hohe Cnio-Stratusdecke viel wemgei hieit, fehlt zuweilen ganz Ahei die Rückseite des Gewitteis, 
die hohen giancn Regenwolken, sind meist viel blitzieichei als die Voiderseite mit den schweien 
Wolken In dem voideien Ciiio-Stiatusschirm habe ich kaum je Blitze gesehen (bei giossensog 
Wirbelgcwittein), wahrend dei selbe auf dei Rückseite sehi bhtzieich sein kann 

Zuweilen ist die Aufeinandci folge dei Wolkenfoimen bei Entstehung eines allgemeinen Gewitteis 
die folgende, und zwai geiade die umgekehlte von dei bei den eist beschiiebenen mein lokalen Ge- 
wittern Ciriiis und Ciiio-Stiatus iibeiziehen allmählich den Himmel und veidichten sich immci mehi, 
senken sich tiefei heiab Untoihalb bilden sich dunkleie Stiato-Cumuluslagei , meist in parallelen 
Zonen, die nach SW konveigieien Die Wolken scheinen ohne Bewegung, sie ziehen nicht hei- 
an, sondern wachsen zum Zenit heiauf Dann folgt bald Regen und Blitze, meist mit einem 
Gewittei wmd, dei oft heftig ist, ahei nicht lange andaueit Dei Platziegen wird wiedoi allmählich 
schwacher, die Wolkendecke wiid zu cmein gleichfoimigcn hohen grauen Nimbus, dei aber oft von 
zahlreichen Blitzen in den manniglaltigsten Foimcn durchkieuzt wiid, wählend dei Domiei schwach 
ist Bei ruhiger Luft und leisem Regen kann die Eischeinung noch stundenlang anclaiieiii, bis sich 
dei Himmel wiedei allmihhch aufhciteit In diesem Palle ist die Gewittei bildung von oben herab 
gestiegen, aus dem Cnrus und Cnro-Stratus ist dei Cumulo-Stiatus hei ausgewachsen 

Die Gewittei endlich, che während oder gegen Endo allgemeine! Regen (Lauch egen) eintreten 
und die zumeist stärkere Tempeiaturanclerungen begleiten, welche zuerst in dei Wolkenregion auf- 
treteii, sind an keine bestimmte Wolkenfoim gebunden Das Aussehen des Himmels lasst meist keine 
Andeiuiig bemerken, die graue loimlose Wolkendecke, aus welchei der Regen, zuweilen veistarkt, 
fUllt, bleibt die gleiche wie voi dem Gewitter 

Die Holle der Gewitterwolken Darunter wollen wir die untere Hoho 
jenei Wolken Schicht verstehen, welche der Sitz der elektrischen Entladungen ist. 
Diese Hohe unterliegt sehr grossen Schwankungen, zuweilen bei demselben Ge- 
witter Im letzteren Falle ist meist bei der Bildung des Gewitters die Hoho der 
Wolken, welche blitzen und donnern, eine geringere, als spater, wenn 
das Gewitter sich schon auf lost, oder sie ist auf der vorderen Seite niediiger als 
auf der Rückseite Die Hohe der Wolken, welche dann der Sitz der Blitze wird, 
ist oft eine ausserordentlich giosse und kann das Cirro - Stratusniveau erreichen 
(Gewitter bei Beginn und zu Ende dci Regenzeit in den Tropen, Blitze ohne Donner). 
Bergsma bat in Batavia einen Blitz im Zenit beobachtet, dem erst in 18 Sekunden 
der Donner folgte, dessen Hobo also rund 6 km wai.^) Die Wolken überhaupt 
senken sich allerdings meist nach dem Gewitter, namentlich im Gebirge 

Die Hobe der Gewitterwolken schwankt mit der Jahreszeit, sie ist im Sommer 
grosser als im Winter, bei sehr heisscm tiockcnem Wetter grosser als hei feuchter 
kühler Witterung, sic (die absolute Hohe) steigt mit der mittleren Hoho des Landes, 
ist im Innern des Landes grosser als an den Küsten, m hoheien Breiten ist sie 
geringer als in niedrigen Infolge der in Begleitung der Gewitter meist auftreten- 
den tieferen Wolkenschichten unterhalb des Gewittei berdes unterschätzt man zu oft 
die wahre Plohe der Gewitter Beobachter auf Bergen glauben häufig, wenn sie 
bei einem nahen oder entfernten Gewitter m Wolken eingehullt sind nnd die Blitze 
von unten herauf leuchten, in welcher Richtung die Wolken am wenigsten dicht 
sind, das Gewitter unter sich zu haben ^) 

P recht nimmt als uiiteifG (relative) Hohe dei Gewitterwolken, bestimmt durch Hohcnwmkel 
des Blitzes und Zeitdifferenz zwischen diesem und dem Donnei, duichschnittlich lOüO m an Das ist das- 
selbe, was ich in unseren Nordalpen als untere Grenze angegeben (1400 m, absolut aber ca 1000 m 
relativ) 

Der Wirt (Pohl) auf der Sclineekoppo (1600 m) gab Bei mann an, dass von den duich- 
schnittlich 18 Gevritteiii im Jahio 10 unterhalb sich abspielen, 5 — 6 ihren Sitz in dei Hohe dei Koppe, und 
2 — 3 eine grossere Hohe haben '‘') Dagegen sagte mir der Beobachter auf der Schmittenhohe (H ub i n g e i), 
Salzburg, m 1950 m, dass er sich nicht erinnere, innerhalb 14 Jahren je em Gewitter unter sich gehabt 


^) Baduruh tintersolieideu sich meist die herannakenden Gewitter oder schweren Regengüsso von hoxan- 
ziehenden Landregen oder sckwaclien Bogen 2 ) Bergsma, Met Z V S 276. 

8) Diese und andere Täuschungen habe ich ei örtert m Met. Z 1880 S 323 Seither habe ich noch 
öfter, auch auf dem Rigi, ganz ähnliche Beobachtungen machen können *) Mot Z 1886 S 251 
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ÄU haben. Käintz, der mehrere Monate auf dem Eigi (1800 m) und auf dem Faulhorn (2683 m) metero- 
logische Beobachtungen angestellt hat, bemerkt, dass er nie ein Gewitter unter sich beobachtet habe, wohl 
.aber über sich. So konnte er vom Faulhorn aus bei einem Gewitter fests teilen, dass dessen unterer 
Wolkenrand nahe horizontal war und das Silberhorn des Jungfrau noch unter sich Hess. Aus 
-der Winkelhöhe, unter welcher ein Blitz erscheint, und der mittelst des Donners konstatierten Ent- 
fernung konnte Kämtz 1874 in Halle die Höhe einiger Blitze zu 1900 — 3100 m bestimmen, das 
Minimum bei einigen durch den Zenit gehenden Blitzen war 1300 m.i) 

Ich habe im September 1886 bei lieissem Wetter im Pinzgau schöne Gewittercumuli unter Blitz 
und Donner über das Wiesbachhorn (3500 m) hinwegziehen sehen. Selbst den Gipfel des Mont Blanc 
.(4810 m) sollen die Gewitter zuweilen unter sich lassen. 

Plumadon sah vom Puy de D6me aus (31. Juli 1892) in EHE von Clermont Gewitter 
zwischen Thiers und Lezoun. Die Gipfel der Cumulusmassen erreichten 10 km Höhe. Die Blitze, 
lebhaft und zahlreich, nahmen ihren Ursprung in der ganzen Wolkenmasse, die sich völlig isoliert 
vom reinen Himmel abzeichnete. Einige Blitze sprangen von den Wolkenkuppen selbst nach 
•oben ins Blau des Himmels, nachdem sie feurige Figuren gebildet hatten von der Farbe geschmolzenen 
Eisens bis zu reinem Weiss. (La Nature. 5. Nov. 1892 und Ciel et Terre. 16. Dez. 1893. S. 468.) 

Ein ebenso eifriger als erfahrener Gewitterbeobachter, K. Prohaska, dem man das Gewitter- 
beobachtungsnetz in den Ostalpeii verdankt, sah in vielen Jahren in den Julischen Alpen und 
in d§n hohen Tauern mit einer einzigen Ausnahme (21. Juli 1899 im Gailthale, Basis der Gewitter- 
wolke 1600 m) die Gewitter stets über die Bergspitzen von 2300 — 2800 m hinwegziehen, und er führt 
mehrere Fälle an, wo die untere Höhe der Gewitterwolken 3500—4000 m betragen (z. B. die Glockner- 
ispitze 3800 m unter sich gelassen) hat. 

Der Gipfel der in HW von Graz gelegenen Gleinalpe (1990 m) wird sehr selten und dann nur 
bei Ostgewittern von den Gewitterwolken gestreift. Die Isobronteukarten bewoisen ferner, dass die 
hohen Tauern, die keine unter 2400m herabgehende Einsenkung besitzen, sowohl von Horden als 
von Süden her von den Gewittern überschritten werden. 

Der Gewitterbeobachter in Trafoi (am Stilfserjoch 1550m), Pfarrer G. Prieth, hat die Erfah- 
rungen der Bergführer und Strassenarbeiter gesammelt, aus denen sich ergiebt, dass die Basis der 
Gewitterwolken im Ortlcrgebiet durchschnittlich 3200 — 3500 m betragen dürfte, sie lassen nicht selten 
die Ortlerspitze (3900 m) unter sich. Prieth selbst hält dafür, dass die untere Fläche der Gewitter- 
wolken nur selten unter 3000 m herab gehe.^) 

Die Erfahrungen auf dem Sonnblickgipfel (3100 m) zeigen allerdings, dass in den Tauern, 47® 
nördl. Br., in dieser Höhe die elektrischen Entladungen durchschnittlich viel schwächer sind, als in 
der Niederung. Es kommen aber zuweilen auch noch sehr heftige Blitzschläge vor, was auf eine 
grosse relative Höhe der Gewitterwolken oberhalb 3 km hinweist. Dagegen sind auf dem Säntis- 
gipfel (2500 m) die Blitzschläge noch sehr kräftig, so dass sie die Schalen des E ob ins on sehen 
Anemometers zum Teil abgeschmoHen haben (trotz Blitzableiter). Sie sind auch sehr häufig. 

Gut beglaubigte Fälle von Gewittern, die in der That ganz unterhalb 1500 oder 2000 m sieh 
entladen haben, werden mitgeteilt von K. Kolhenheyer und Knop, Ersterer sah auch Blitze 
nach oben fahren.®) 

Hai ding er führt einen Bericht aus der Gegend von Admont an, nach welchem (am 26. August 
1827) eine Gewitterwolke, die nur 28 in über dem Thalo schwebte und nur 8 m dick war, einen Blitz 
lieferte, der zwei Priester im Chore des Klosters tötete.^) Dies wird fortwährend wieder zitiert. 
Wer aber den Originalbericht liesst, dürfte sich überzeugen, dass nicht diese niedrige Wolke die 
Gewitterwolke war. In Fällen, wie bei dem früher erwähnten Blitzschlag Lodges, kann übrigens 
in der That von einer niedrigen Wolke ein Blitz ausgehen, während die eigentliche Gewitterwolke 
in viel grösserer Höhe sich befindet. 

Am niedrigsten zielien die Gewitter im Winter. Bei den Sclmee- und Graupel- 
böeii, die sicli nieLt so selten in einem oder wenigen Blitzschlägen entladen, kann 
zuweilen von einer unteren Begrenzung der Gewitterwolken gar nicht die Rede sein. 
Die Wolke reicht bis zur Erdoberfläche herab, der ganze Luftraum (vom Boden 
bis zur oberen Begrenzung der Wolke) besteht aus durcheinander wirbelndem 
Sclmee oder Graupeln. 

IIL Die örtliclie Tcrteiluiig und die Bewegung der Gewitter. 

A. Häufigkeit der Gewitter in den verschiedenen Teilen der Erd- 
oherfläche. Die Grundlagen für eine einigennassen verlässliche Karte der geo- 
graphischen Verteilung der Gewitter fehlen noch. Nicht allein wegen Mangel au 

b K }i 111 tz, Vorlesungen über Meteorologie. 8. 423—430. 

2) K. Prohaska, Beraevkungen über Gewitter und deren Klassifikation. Graz 1894. I. Staatsgymnasium, 

®) Met. Z. 1886. S. 464 u. 508; s. auch Reimann, ebenda S. 251. 

0 Ilaidinger, Niedrigste Höhen der Gewitterwolken. Sitzungsberichte der Wiener Akad. B. IX. S. 338. 
Juli 1852 und Berichtigung B. XIL S. 680. 
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Bericliten aus grossen Teilen dei Erdoberfläche, sondern auch wegen oft gänzlicher 
Unvergleichbarkeit der Angaben aus jenen Teilen, von welchen Angaben vorliegen. 
Das vorliandene Beobachtungsinaterial aus veiscbiedenen Landern konnte nur mit 
sorgfältigster Kiitik zu einer Karte dei Gewitterfrequenz verwendet weiden *) Dazu 
kommt noch, dass von vielen Orten die Zahl der einzelnen Gewitter, von den 
meisten alleidings die Zahl der Gewittertage vorliegt Nur letztere Zahlung kann 
einigermassen vergleichbare Daten liefern Der Versuch einer Erdkarte der jähr- 
lichen Gewitteifrequenz, wie ihn A Klossovsky geliefert hat, muss demnach noch 
als verfrüht bezeichnet werden 

Zu einer Schatzung der „elektiischen Energie*^ der Atmosphäre in veischiedenen 
Teilen der Erde ist die gegenwaitige Gewitterstatistik schon gai nicht zu verwenden. 
Ein kurzes Gewitter mit einem oder wenigen Schlagen tritt in derselben mit 
gleichem Gewichte auf, wie stundenlang anhaltende Gewitter mit zahllosen und mit den 
heftigsten Entladungen Sämtliche Gewitter von 2 Dezennien im Norden Europas (Is- 
land, Faroer etc.) liefern zusammen wohl nicht soviel Blitze, als ein einziges Gewitter 
in den Sudalpen gelegentlich aufweisen kann.®) 

Die Häufigkeit der Gewitter nimmt im allgemeinen von dei Aquatorialzone 
mit zunehmender Breite ab, in den Zirkumpolarregionen sind die Gewitter sehr 
selten Es giebt aber auch in niedrigen Breiten grosse Teile der Erdoberfläche, 
wo die Gewitter selten sind oder fast ganz fehlen, so in der Mitte der Passat- 
gurtei über den Ozeanen, an den regenarmen Küsten von Peru bis Chile hinab,, 
desgleichen an der Westküste von Afiika unter ähnlichen Breiten, an der Küste 
von Marokko, dann in den legenaimen Wüsten und Steppengebieten aller Konti- 
nente Merkwürdig ist die Seltenheit der Gewitter an der legem eichen tropischen 
Ostkuste Südamerikas von Pernambuco bis Bahia. 

Boussingault sagte liekamithch von dem äquatorialen Sudamenka, dass dort em mit feinen 
Sinnen begabter Beobachter den Donner das ganze Jahr hindurch wüide rollen hoion^) lübenso be- 
merkt Ahercromhy In dem Doldrumguitcl, rings um die Eide, siebt man überall, sowie die 
Dämmerung emtntt, mein oder wenigei inteimittircnde FUchenblitze, die bis zum Morgen anhalten 
In den Gebieten hohen Di uckes, den Passatgebieten, sieht man keine Blitze, sobald man aber in das 
Band niedrigen Druckes zwischen den Passaten oder Monsunen emtntt, beginnen die eloktrisclien 
Entladungen jede Nacht aufzutioten, selbst wenn es zu keinem wirklichen Gewittei kommt '*) 

Renou zeigt, dass auch in mittleien Bi eiten die Häufigkeit der Gewittei jenen m den Tiopen 
gleicbkommen , ja sie ubertrcfCen kann Nach Öiähiigen Beobachtungen (1888 — 1892^ in Frankicich 
gelebt es daselbst um 62 Tage im Jahre ohne ein Gewittei (iigendwo in Frankreich), 303 Tage mit 
Gewittern Vom Mai his September ist kein Tag ohne Gewitter Da in den meisten Tiopongegenden 
die Gewitter m der Trockenzeit aussetzen, so haben dieselben weniger Gewittei als Frankreich. 
(Dies gilt aber nicht für die Häufigkeit an einem Oite) 

Die mittlere Zahl der Gewittortage ist etwa zu Batavia 95, zu Buitenzoig 1C7, l^alenibang 
116, Quito 111, Bismarckburg (8 20nordl Bi ) 167, Mexiko 139 etc In der aquatoi nahen Zone kann 
man 100 — 150 Gewittertage im Jahre aniiehmen (abei nicht ubeiall, z B Küste von Ecuador, Galapos- 
Inseln, Guano-Inseln des Grossen Ozeans etc ) ln den mittleren Breiten sinkt die durchschnittliche 
maximale Gewitterfrequenz auf 50 — 30 Tage hei ab, in der Nähe und jenseits des Polarkreises auf 

1) Die Zahl von Q-ewittorn oder Gewittortagen , die für einen Beobachtei zur Waliriieliraung kommt, ist 
selbst bei gleicher Aufmerksamkeit in hohem Grade von Nobonnrnständen abhängig, wie Lage der Wolmting, 
Beschäftigung etc Dieselben können die Zahl doi notierten Gewitter um die Hälfte erhöhen oder ermodiigeiu 

2) A Klossovsky, Distribution annuolle des oiages ä. la surfaco du globe terrostro Mit Karte 

^ hei dem Gewitter vom 29 August 1885 im Gailthale (Südwostkärnten) zählte Prohaska in 14^/2 Minuten 
in S und SW allein, 1000 Blitze, am 10 August 1887 von 8— 9®/4h 3500 Blitze — Die jetzt konstruierten Appa- 
rate (Elektroradiographen) zur Registrierung elektrischei Wollen (ferner und naher Blitze) werden mit der Zeit 
eine genauere Gewitterstatistik ermöglichen S Met Z 1901 S 139 und Phys Zeitschrift II 1901 S 277 

•*) Man hat jetzt Apparate konstruiert, welche in dei That die Entladungen sehr ferner Gewitter horhar 
machen. Das Elektioiadiophon ersetzt diesen feinen Sinn, indem es den Donner his über 100 km hörbar macht. 
Phys Zeitschrift II 

6) Ahercromhy, Nature March 24 1887 Diese elektrischen Entladungen haben emo Periodizität,, 

man beobachtet von 1— 2 h moigens an eine staike Abnahme der Blitze 
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wenige Tage im Jahre. Doch ist es unrichtig, das jenseits 75o nörcll. Br. die Gewitter absolut fehlen. 
Seihst unter 78^ hat man auf W-Spitzhergen Gewitter beobachtet. H. Harries konnte zwischen 
69 und 73®nördl. Br. noch 24 Gewitteraufzeichnungen den Logbüchern entnehmen. Island hat im 
Mittel nur 1.1 Gewittertage, die Färöer 1.5, Ivigtut 0.5, Godthaab kaum 0.2, Jakobshavn und Uper- 
nivik 0.0. An der Küste des Weissen Meeres haben Kola, Kew, Archangel durchschnittlich 6 Ge- 
wittertage. Im Innern von Nordasien sind in ähnlicher Breite die Gewitter noch etwas häufiger, 
Turuschansk nahe dem Polarkreis hat etwa 8 Gewittertage, Jakutsk 5, Irkutsk 6, seihst zu Wercho- 
jansk kommt es noch gelegentlich zu einem Gewitter. 

H. Harries hat aus den Schiffsjournalen die Gewitterberichte aus hohen Breiten ausgezogen 
und zwischen 60 und 75° nördl. Br. 59 Gewittertage notiert gefunden, die Mehrzahl im Kordosten 
des europäischen Eismeeres, im Gebiete der Golfstromdrift. Der August ist in diesen Breiten ent- 
schieden der gewitterreichste Monat.^) 

An der Westküste von Norwegen nimmt die Zahl der Gewittertage von 5.7 im Süden ab auf 
4.0 in Homsdal und Trondheim, auf 2 in Norland und auf 1.8 in Finmarken. In gleicher Breite sind 
in Schweden die Gewitter häufiger. Norland 6.3, Svealand 8.4, Gotaland 9.5. Auch auf den britischen 
Inseln nimmt die Gewitterhäufigkeit von der Westküste landeinwärts zu und ist an der Ostküste 
grösser als an der Westküste. Irland hat an der Westküste 4.3, Ostküste 6.6, W^'ales 6.9. England: 
Südküste 10.2, Inland und Ostküste 14.3. 

In den Vereinigten Staaten nimmt die Häufigkeit der Gewitter (Tage?) von Florida und den 
Östlichen Golfstaaten mit 45, nach Norden an die kanadische Grenze und nach Westen gegen 105® 
westl. L. bis auf 20 ah. Aber auch hier nimmt die Gewitterfrequenz anfänglich von den atlantischen 
Küsten landeinwärts zu (unter 40® nördl. Br. von 25 an der Küste bis auf 35 unter 90® westl. L.), 
dann mit Zunahme der Trockenheit wieder ab. Am gewitterärmsten ist das pazifische Küstengebiet 
mit 3 (im Norden) bis 1 Gewitter im Süden (Los Angeles, San Diego). 

Im allgemeinen steigt die Gewitterfreqiienz mit der Annäherung an die Ge- 
birge. Grosse Ebenen sind relativ zur Umgebung gewitterarm. In Russland zeigt 
der Kaukasus, das Uralgebirge und der Altai die Zunahme der Gewitterfrequenz 
von den Niederungen gegen das Gebirge. Der Ural hat, trotz seiner kontinentalen 
Lage immer noch 20 — 26 Gewitter (nur im Sommer), dann nimmt die Gewitter- 
frequenz über den Niederungen von Westsibirien ab (auf 10 — 12), um mit der An- 
näherung an den Altai wieder zu steigen (Barnaul 21). 

In den höheren Gebirgen selbst aber zeigt sich im allgemeinen eine Abnahme der Gewitter- 
häufigkeit von den Aussenseiten gegen die inneren Tliäler und auch gegen die inneren Hochgipfel. 
In den Alpen ist der Nord- und namentlich der Südrand sehr gewitterreich, dagegen sind das obere 
Khonethal, Innthal, Etschthal, Ennsthal, Murthal gewitterarm, ebenso Graubünden. Viele der grossen 
Gewitterzüge erreichen nicht das Innere der Gebirge, welches hauptsächlich lokale Gewitter hat und 
nur bei grossen Wetterstürzen an den allgemeinen Gewittern teilnimmt.2) 

Die Zunahme der Gewitter von der Niederung gegen den Rand des Gebirges 
und die Abnahme im Gebirge selbst zeigen folgende Beobaebtungsergebnisse ®), 
Mittel der 6 Jahre 1880 — 1885: 
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ln den höheren Lagen werden namentlich die Frühlings- und Frübsommer- 
gewitter seltener. 

Gewitter auf dem Meere. Arago konnte noch die Meinung ausspreeben, 
dass es auf offener See wohl überhaupt kein Gewitter gäbe. Die Beobachtungen 
haben seither gezeigt, dass diese Ansicht irrtümlich war. Bestätigt bat es sich 

1) H. Harries, Arctie Hail and Tliuiiderstovms. Jouru. E. Met. Soc. XXII. 1896. S. 251. Mit einer 
KartensTdzze der Häufigkeit der arktischen G-ewitter. Die Hagelnotierangen beziehen, sich aber wohl zumeist 
anf Graupel, da sie Maxima im Erühling und Herhst haben. 

2} Die geringere Zahl der in den inneren Alpenthälern notierten Gewitter ist allerdings auch darin ‘be- 
gründet, dass nur die nahen Gewitter dort zur Beobachtung kommen, aber die Abnahme ist zum grösseren Teil 
wohl reell. Auch auf Bergstationen kommen, weil sie heim Vorübergang von Gewittern rasch in Wolken ge- 
hüllt werden, zu wenig Gewitter zur Beobachtung. 

3) E. Eeimann, Gewittererscheinungen im Eiesengebirge. Met. Z. 1880. S. 249, 
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aber, dass die G-ewittei über dem Meere seltener sind als ubei dem Lande. Be- 
sonders in den mittleren Breiten nimmt die Zahl der GewUtci mit dei Annaheiung 
an das Land staik zu, veniger in den Tropen und in den äquatorialen Gebieten ») 
Die Abnahme der Gewittei über dem Meere mit zunehmender Bieite zeigt sich 
deutlich in den folgenden Zahlen, welche angeben, auf wieviel Prozente dei Be- 
obachtungstage ini Indischen Ozean ein Gewitteitag kommt 

Sudl Bioite 34 — 30“ 36 — 40» 40 — 44» 44 48» 48 50» 

Gewitterfieiiuonz 1 2 4 5 4 3 2 5 OOPioz 

Im eigentlichen Passatgebiet sind elektiische Ei scheinungen selten, niehieii 
sich aber mit der Annäherung an das Land. Auch längs dei waimen Stiomungeii 
w.erdcn die Gewittci häufiger.®) 

B. Eichtung und Gesehwmdigkeit der Gewitterzuge. Mit Ausnahme 
der lokalen Nachmittagsgewitter der Gebirge, die sich ubei den Bergen selbst bilden, 
deshalb über denselben stehen bleiben und sich abends wieder auflosen, haben die 
meisten Gewitter eine fortschreitende Bewegung. Biese Eortbewegung ist geradezu 
eine Bedingung der längeren Andauer der Gewitteithatigkeit •*) 

Die Gewitter folgen bei ihrem Eortschreiten den in den mittleien oder obeien 
Schichten herrschenden Luftströmungen, welche durch die Luftdruckveiteilung in 
diesem oberen Niveau bedingt sind und können deshalb auch dem Unteiwiud ent- 
gegenzielien, was oftei der Fall ist 

Wenn man die Eichtung notieit, aus welcher die Gewitter heranziohen, so er- 
giebt sieh, wie zu erwarten, m den gemässigten Zonen zumeist ein Gewitteizug aus 
Westen Dies gilt wenigstens für ganz Euiopa Die Noticiungen des Gewitter- 
zuges in Fiankieich, Italien, Sud- und Noiddeutschland, Russland ergeben emo 
vorherrschende Richtung aus W und SW (in Schweden mein aus SW und S), wie 
folgende Mittelwerte zeigen: 


Mittlere Zugiichtung der Gewitter in Europa (Prozent) 

NE E SE S SW W NW 

5* 5 7 10 24 87 15 


der GowittoizuKO heirsolit iiiimenthch in Italien vor, in 
^ Deutschland mehr W und SW, in Wien und Budapest tiitt daneben auch die sud- 
ostUoho Kichtnng starker her\-or mit etwa 12 l»ioz und Nord mit 15 Pioz , in Schweden ist der Ge- 
I^rsw®28 Pro ' w o J?* 0 ^ - W 20 Proz Im eui opdischen Eusslaiid entfallen 

\ i T liw o? w ° ^ ■ E 4 Pro* In Sibiiion ent- 

tallen auf S 14, SW 21, W 20, NW 18 Proz , die seltenste Eichtung ist E mit 5 Proz 

Auch in den Veieinigtcn Staaten ziehen die Gewitter meist aus Westen, die 
Gewitterfronten haben wie in West- und Mitteleuropa meist die Eichtung Nord- 
Sud. Die Gewitter ziehen aber hier vom Lande gegen das Meer, nicht wie hoi 
uns von der See gegen das Innere des Landes 

In den Tropen ziehen die Gewitter vielfach dem Seewinde entgegen, vom 
tonern des Landes^ gegen das Meer Dies tritt recht auffallend hervor an der 
Westküste des tropischen Afrika, aber auch noch und entschieden in Deutsch-Sud- 
westafrika, wo sie allerdings die Küste nicht mehr erreichen Auch an der Ostkusto 


i) Sehl aohSu hnngt des zur Derstellung die Karte 7 in A v Danokelman, Eegou, Hagel und Ge 
Witter im ladisclien Ozeaa Archiv der DentsclieE Seewarte III 1880 

p SieheP Sclilee, Niederschläge, G-ewitterundBewölkuagimStidatlantiscliea Ozean Aiuhivd DentseTaeE 

See warte 1892 

tind klar hat dies Mohi beschiiehea m „Gewitter nad Hagelwetter “ Pegg Aniialea 

J> II 7 1862 S 89 



Das Gewitter. 


649 


von Südindien, in Madras, ziehen die Gewitter dem Seewinde entg^egen, folgen also 
der oberen Luftströmung. 

Besonders interessant ist in dieser Beziehung der Zug der Gewitter auf beiden Seiten der Halb- 
insel Florida. 


Häufigkeit der Richtungen der Oewitterzüge an den Küsten von Florida (Prozent). 
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Die Gewitter ziehen also auf beiden Seiten au.s dem Innern des Landes gegen die See hinaus, 
wie über dem tropischen Afrika, Sie folgen dabei der Richtung der oberen Luftströmung, die aus 
dem Innern des erwärmten Landes auf das Meer hinaus gerichtet ist. 

Auf den Einfluss der Lokalverhältnisse auf die Eichtungen der Gewitterzüge 
kann hier nicht eingegangen werden. Es mag nur des grossen theoretischen Inte- 
resses wegen hingewiesen werden auf die streitige Frage, ob Flussläufe auf die Ge- 
witterzüge Einfluss nehmen oder nicht. Die Gewitterforscher der norddeutschen 
Niederung nehmen die verzögernde oder hemmende Wirkung der Flüsse auf die 
Gewitter als erwiesen an. Kommt ein Gewitter an einem Flussufer an, so löst sich 
die Front auf; mitunter bildet sich eine neue Front am anderen Ufer. Da ini 
Sommer die Luft über den Flüssen und Meeren kühler ist als die Umgebung, also 
eine Tendenz zu einer herabsinkenden Luftbewegung über ihnen vorhanden ist, so 
würde diese Ansicht auch von Seite der Theorie eine Unterstützung finden.^) 
M. V. Eolir findet aber auch bei den Gewittern vom 11. Dezember 1891 ein 
mehrstündiges Aussetzen aller elektrischen Erscheinungen an den Flussufern für 
gut beglaubigt. Die Eegenfronten schritten fort mit annähernd gleicher Geschwin- 
digkeit wie die Isobronten vor- und nachher, nach 3 Stunden konnten auch letztere 
wieder verzeichnet werden.^) Da im Winter die Flüsse wärmer sind als das Land, 
passt also diese Erklärung nicht und es müsste eine anderweitige Wirkung der 
Flüsse gesucht werden. 

Da die Gewitter andererseits hohe Gebirgszüge ohne Ablenkung überschreiten, 
so halten andere Forscher die Einwirkung der schmalen Wasserbänder der Flüsse 
auf die sehr hochziehenden Gewitterwolken für sehr unwahrscheinlich, soweit der- 
selben eine allgemeinere Bedeutung bei gemessen wird. 

Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Gewitter. Die in den letzten 
Dezennien in vielen europäischen Ländern eingerichteten Beohachtungsnetze haben 
es erst ei'möglicbt, die Geschwindigkeit der Gewitterzüge festzustellen. Die zahl- 
reichen Beobachtungsstationen gestatten es, diejenigen Orte, wo ein bestimmtes Ge- 
witter zu gleicher Zeit beobachtet worden ist, auf der Karte durch Linien zu ver- 

1) Met. Z. 1897. S. 56. Bass die I^and- und Seewinde in den Tropen vielfach, zur Entstehung von Ge- 
wittern Veranlassung geben, wird von vielen Reisenden berichtet. Bas Gewitter folgt dann dem oberen Land- 
wind. Nach Mitehie Smith hat der Seewind starke -{- Elektrizität, der trockene staubreiehe Landwind — Elek- 
trizität. Siehe Met. Z. 1895. S. 45S. 

2) Börnstein, Die Gewitter vom 13. bis 17. Juli 1884 in Deutschland. Archiv der Deutschen Seewarte. 
Vin. 1885. S. 18 und Met. Z. 1900. S. 377. ,,Die Gebirge dagegen ziehen das Gewitter derartig an, dass sie 
sein Herannahon beschleunigen, sein Abziehen verlangsamen,“ Mit lehrreichen Isobrontenkarten. — Boi Ballon- 
fahrten hat man öfter im Sommer eine niedersinkeiide , im Winter eine aufsteigende Bewegung der Luft über 
Wasserflächen wahrnehmen können. Siehe M oe d eb eek , Berliner Meteorologische Gesellschaft. 10. April 1888, 
Ciel et Terre, 1888. 1. Mars. pag. 24 etc. 

3) M. V. Rohr, Die Gewitter vom 11. Dezember 1891. Kgl. Proussisebes Meteorologischos Institut. Oe- 
witterbeobaehtungen 1891. Berlin 1895. 

Frankreich 1865, Norwegen 1867, Schweden 1871, Belgien und Italien 1876, Bayern 1879, Niederlande 
1880, Sachsen 1881, Württemberg 1882, Preussen 1886, England 1887, Österreich (Prohaska) und Neuengland- 
Staaten 1885. 
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binden Die zeitliche Yersehiebung dieser Linien giebt das Mass für Geschwindig- 
keit des Forts clireitens eines Gewittei zuges. Da ein Gewitter längere Zeit andauert, 
so muss man an allen Orten die gleiche Phase der Gewittei thatigkeit auf die 
Karte eintragen Die Linien, welche diese Orte verbinden, sind Gewitter-Isochronen. 
In vielen Gewittei beobachtungsnetzen nimmf man den ersten höibaren Donner eines 
nahenden Gewitters als jene Phase, deien Emtrittszeit auf der Karte notiert wird, 
in anderen (z. B. in Italien) die Zeit der stärksten Entwickelung des Gewitters 
(fase massima), in anderen den Eintiitt des Regens (Amerika) Die Linien, welche 
die Orte verbinden, an welchen der erste Donner gleichzeitig geholt worden ist, 
nennt man Isobronten (s Fig 92), in Italien sind es Linien der gleichzeitigen grössten 
Heftigkeit des Gewittei s, in Amerika entsprechen sie den Regenfronten Natürlich 
weiden überall daneben noch die anderen wichtigsten Phasen und Eigentümlich- 
keiten im Auftreten des Gewitters von den Beobachtern notiert 

Das Gewittoi vom 20 Juni 189G, dessen Foitschi eiten Fig 92 xui Anschauung bangt, betrat 
die deutsche Westgrenze um SVab moigens bei Strassburg, eiieichte Passau um 411 abends, Fieistadt 
in Oberostei reich um 5V2h, Linz und Budweis um 6h, Wien zwischen 8 und 9h abends, es legte 
demnach eine Strecke von ca C40km m ca 15 Stunden zuiuck (42^2 km pro Stunde) 

Bei gl ossen Gewittern, die mit langen und fast geiadliiiig vei lautenden Fronten ubei ein Land 
liinwegziehcn , wie im voistehenden Palle, ist es leicht, die Geschwindigkeit des Gewutterzuges zu 
hcstimmcn Bei sehr vielen Sommcrgewittei n aber, namentlich m Gebiigsldndein, wiid cs dagegen 
sehr schwer, die Gewitteizuge zu konstiuioien, weil, bei zahlieichem Auftreten von Gewittern an 
vielen Orten, die Vereinigung dei Gewittermeldungen zu G ewittei zugen dci Sicheilicit ermangelt Die 
mehr lokalen Gewitter von geiingci Ausbieitung zeigen auch meist nui eine langsame Fortbewegung, 
während die grossen Gewittei laschci tortschreitcn Es kommen bei dei Poitbeweguiig dci Gewitter 
alle Geschwindigkeiten voi, vom fast stationaien Vei weilen bis zu Geschwindigkeiten von 60km pio 
Stunde und daiuhei Da man aber zur Feststellung dei Geschwindigkeit des Foi tschreitens nur 
mit einiger Sicherheit konstruierte Gewitteizuge verwendet, so nehmen auf die nachtolgcnden Mittel- 
werte der Geschwindigkeit die lokalen und fast stationären Gewittei wenig Einfluss 

Als durchschnittliche mittlere Geschwindigkeiten des Eoi tschreitens der Ge- 
witter hat man gefunden in Kilometern pro Stunde Norwegen 38, Russland 41^), 
Frankieich 41, Niederland 38-7, Suddentschland 36 8 (1879—1891), Steieimark, 
Kainteii, Kram 30*4, Obentalien 35 1, Mittel- und Unteritalien 39 0. 

Die Geschwindigkeit nimmt von Noid nach Sud, sowie von Süden nach Norden 
gegen die Alpenkette hin ab (von 39 4 auf 37 7) Sie ist an der Mainlinic grosser 
als in Sudbayern und in Mittelitalien grosser als in Oberitalien 

In den Vereinigten Staaten scheint, wie zu erwarten, die Fortpflanzungsge- 
schwindigkeit der Gewitter viel grosser zu sein als in Europa Das Mittel von 
2 Jahren (1886/1887) für die Neuengland -Staaten ist 54 4 km (Minimum 23, 
Maximum öfter über 80 km) 

Die Geschwindigkeit der Gewitterzuge hat aber eine jährliche und eine 
tägliche Periode 

Wie bei den Barometerdepressionen ist auch bei den Gewittern die Fort- 
pflanzungsgeschwindigkeit im Winterhalbjahr grosser als im Sommerhalbjalir Bei 
der Seltenheit der Wmtergewitter liegen über deren Geschwindigkeit allerdings 
nicht hinreichend viele Messungen vor, um die Mittel mit jenen des Sommeis völlig 
vergleichbar zu machen ^) In Niederland geben die Monate Marz, April und August, 
September ein Mittel von 43 km (September 48), Mai bis Juli nur 33km; in 
Suddeutschland Winterhalbjahr 43 3, Sommerhalbjahr 38 4; Russland kalte Jahres- 


Wahres Mittel mit Etichsickt auf Simultanzeit 45 6 

2) 1886 hess sieh hei 40Pioz der Gewitter die Geschwindigkeit ‘berechnen, für 1887 fehlt diese Angabe 

3) Die Gewitter vom ll Dezembei 1891 hatten nach M v Rohr eine mittlere Geschwindigkeit von C 6 i/ 2 kffi> 
die Seegewitter sogar 79 7 



Pig. 92. 
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zeit 51, warme 45 km Italien macht eine Ausnahme, April, Mai tfnd September 
geben 33 7, Jiini, Juli, August 37 9 km 

Die tägliche Periode stimmt insofern mit dei jahilichen ubeieiX als im 
allgemeinen die Nachtgewitter eine giosseie Geschwindigkeit haben als d'ie Ta«-- 
gewitter ^ 

Die folgenden Zahlen geben fiir 2 ständige Intervalle die mittlere Geschwindig- 
keit der Gewitterziige an 


Mittn — 2 

2—4 

4—6 6—8 

S— 10 

10 — Mittg — 2 



Suddcutschland 

') 1880—1888 (Winter 

42 8 

39 4 

38 8 40 3 

37 3 

36 5* 36 9 

36 9 

35 7 

35 4 ,34 7 

32 4 

31 5* 31 6 



Steicrmaik, 

Kalten, 

Kl am 1886, ; 

39 0 

39 4 

38 4 45 3 

39 8 

31 2 27 2^ 


37 2 
32 9 


36 3 
33 0 


27 7 29 2 


6—8 
)jalu) 
37 1 
33 8 

e) 

30 0 


8—10 10— Mittn 

40 1 42 5 

35 3 36 4 

35 0 38 0 


Die grösste Geschwindigkeit haben in Bayern die Naclitgewitter, in den Ost- 
alpen die Fiuhgewitter, die kleinste Geschwindigkeit haben ubeiall die Gewitter 
zwischen Mittag und 2^^ Die tägliche Vaüation ist in den Ostalpen sehr be- 
trächtlich, viel kleiner in Süddeutschland Schonrock fand in Kussland das 
Maximum 49 km 9 — 10^ abends, das Minimum 2^pm 34 km Dass die Winterge- 
witter und Nachtgewitier die grösste mittlere Geschwindigkeit haben, ist jedenfalls 
auch daun begründet, dass um diese Zeit die lokalen Gewitter mit geringer Fort- 
pflanzungsgeschwindigkeit fehlen, welche im Sommer am Nachmittag die mittlere 
Geschwindigkeit lierabdrucken. 

Da die Gehn ge eme viel grossere Zahl derartigei lokaler Nachmittagsgewitter 
mit ^ geringer Bewegung haben als das flache Land, so tritt daselbst die tägliche 
Yariaiion der Geschwindigkeit am stärksten heivor, und es wird auch die mittlere 
Geschwindigkeit überhaupt herabgemindert Namentlich die Sudseite der Ostalpen 
kennt die grossen Frontgewitter, von denen Fig 89 ein Beispiel giebt, fast gar 
nicht, auf der Nordseite dei Ostalpen sind sie noch häufiger 

Geht man weiter auf die Geschwindigkeit der Gewitter nach deren Zugrichtung 

ein, so eigiebt sich daiaus ein neues Argument für den obigen Satz 

Q inittleio Gescliwmdigkeit dci Gewittci N and NW 33, W und SW 49, 

ö ol, BJii und IQ 27 km ’ 

tu Russland SW, W, NW 45 km, N und NE 32 km 

In Nicdoilandc NW und W 37, SW 48, S 35, SE und E 31 5 km 

ooixr ? ’S Quadrant NNE bis E 28 7, II Quadiant ESE bis S 29 2, III Quadrant 

SSW kis W 41 0, IV Quadrant WNW bis N 39 5 km ^ 

Sudseite dei Ostalpen S und SW 32 8, W und NW 32 0, E und SE 23 3, N und 
NE 22 8 km ^ i 

In Italien N 33, NW 38, W 36, SW 37, S und NE 28, E 25 km 
keit jju den Westgewittern die giosste, den Obtgewittem die kleinste Gescliwindig- 

Die Ostgewittei sind überall die melir lokalen und (wie fi über nacligewiesen) auf die Nachmittavs- 
stunden beschränkten, zugleich kurzlebigen Gewitter, die Westgewittei dagegen die allgemeinen Ge- 
witter, die auch nachts haufigoi sind ^ 


1) C Lang, Fortpflanzungsgesckwindiglveit der Gewitter m Süddeutsckland 1870—1888 Beobachtungen 
in Bayern B X 1888 — Foitpflanzungsgesohwindigkeit der Gewitter während des Jahres 1891 Ebenda B XIIL 
1891 S üö Mittel für 1879-1891 Letztere Zahlen sind wesentlich niediiger, folgende vergleichende Zu- 
samiuenstellnng zeigt 


Mittlere Geschwindigkeit (Kilometer pro Stunde) 


Mittn -6 

6— Mittg 

Mittg —6 

6— Mittn 

Mittel 

413 

38 1 

37 1* 

39 9 

38 68 

36 0 

32 9 

32 5* 

35 2 

84 13 


1880-1888 

1879—1891 
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Wo und zu welchen Seiten die Ostgewitter häufiger auftreten, drücken sie die mittlere Ge- 
schwindigkeit herab, so auf der Südseite der Ostalpen und in den Kachmittagsstunden. 

Je geringer die Luftdruckgradienten sind, desto Meiner ist die Geschwindigkeit der Gewitter. 
Bei hohem Barometerstand treten auf der Südseite der Ostalpen zuweilen viele Gewitter gleichzeitig 
auf, ziehen dabei nur träge und wiederholen sich nicht selten an demselben Orte öfter. Prohaska 
fand, dass bei einer Luftdruckabweichung von + 3 mm an 37 Gewittertagen die mittlere Geschwindig- 
keit 24.3km war, bei — 3mm an 25 Gewittertagen aber 37.5.^) Lang sagt, die Gewitter scheinen 
(in Bayern) um so rascher zu ziehen, je näher sie dem Südrande einer Barometerdepression sind. 

Lang konnte feststellen, dass die Greschwindigkeit der Gewitterzüge in den 
Jahren 1883 und 1884 ein Maximum erreichte mit 42 km, und dann wieder ah- 
nahm 1887/1888 auf 36 km. Diese Abnahme hat sich noch fortgesetzt, denn im 
Jahre 1891 betrug die Geschwindigkeit nur 31km. Lang sucht die Ursache in 
einer periodischen Verschiebung der Zugstrassen der Barometerdepressionen. Die 
Zugstrasse IV hatte sich 1883 — 1884 mehr nach Süden auf das Festland verschoben, 
und das steigerte die Geschwindigkeit der Gewitter (vermehrte die Zahl der Westge- 
witter, der „Frontgewitter“, mit rascherer Bewegung). Seither haben die Zugstrasse lY 
und y eine nördlichere Lage eingenommen und sich vom Festlande entfernt. Da- 
mit nehmen die Westgewitter ab, die langsamen Ostgewitter aber nehmen mit An- 
näherung der Zugstrasse Vb zu. Seit 1886 nahmen die Frontgewitter stark ab, 
dafür gab es zahlreiche kleinere Gewitter, seit 1890 war wieder eine Zunahme der 
„Frontgewitter“ bemerkbar. Die weitere Verfolgung dieser Anregung von Lang 
wäre von grosser Wichtigkeit.^) 

Dauer der Gewitter. Prohaska findet als mittlere Dauer der Gewitter 
in den Ostalpen (nach 12jährigen Aufzeichnungen) in Stunden: Winter 1*25, 
Frühling 1*29, Sommer 1*42, Herbst 1.57, Jahr 1'41; Seidl für Laibach 1*22' 
(Februar 0-50, September 2-00). Da die mittlere Fortpflanzungsgeschwindigkeit 
der Gewitter daselbst rund 30 km beträgt, so erhält man als mittlere Breite der Ge- 
witterzüge 42 km. Birkner hat aus d.en sächsischen Gewitteraufzeichnungen eine 
Zunahme der Dauer mit der Seehöhe gefunden: Dauer in 100 — 300 m Seehöhe 
1*0 Stunden, 300— 500 m 1*3, 500 — 700 m 1.4 über 700 m 1*5 Stunden.®) 

IV. Die zeitliche Verteilung der GreTritter. Jährliche und tägliche 
Periode der Gewitter. Andere Peinoden. 

A. Die Jahresperiod© der Gewitter. In den Tropen- und Subtropenzonen 
fallen die Gewitterperioden mehr oder weniger mit den Regenperioden zusammen. In 
der Äquatorialzone und manchen Bergländern der Tropen überhaupt besteht die 
Regenzeit fast nur in einer nahezu täglichen Folge von Nachmittags- und Nacht- 
gewittern. Auch in manchen Grenzgebieten der Tropen fallen die Regen fast nur 
in Form von Gewitterregen. In dem grösseren Teile des Tropengebietes aber wird 
die Regenzeit von Gewittern eingeleitet, dieselben, werden seltener um die Mitte 


Prokaska fand für die Ostalpen: 

Lnftdruckab'WGielmiig^ -f-3 -j-3 Ms 0 0 Ms — 3 unter —3 mm 

Geschwindigkeit (km pro Stunde) 24 30 32 37 

Die Gewitter aus E und SE hal}6n eine mittlere Geschwindigkeit von 23 km, jene aus SW und W von 

34 km. 

2) Mittlere Geschwindigkeit der Gewitter in Süddeutschland: 


Jahr 

1879 

1880 

1881 

1883 

1883 

1884 

1885 

188G 

1887 

1888 

1889 

1890 

1891 

Geschwindigkeit 

34.7 

38.1 

38.6 

39.0 

42.7 

41.7 

44,0 

37.7 

36.5 

35.7 

26.8 

31.7 

30.4 

Ausgeglichen 

— 

37.4 

38.G 

39.8 

41.5 

42.5 

41.9 

39.0 

36.0 

33.7 

30.3 

30.1^ — 


y) Seidl, Klima von Kvain und Birkner, Gewitterforsehungon in Sachsen. Jahrbuch des meteorolo- 
gischen Instituts. 1887. Anhang 5. Met. Z. 1889. Litteraturberieht S. 88. 
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der Eegenzeit, und erst wiedei liaufig am Ende derselben Die Monsunregen Indiens 
beginnen mit einer Keihe von Gewitter sturmen, in der Eegenzeit selbst aber giebt 
es nur dann Gewitter, wenn eine Unterbrechung der Eegen, eine Eeihe schöner 
Tage eintritt, die wieder mit Gewittern schliesst. Sonst sind Gewitter selten bis 
zum Ende der Eegenzeit, wo gewöhnlich wieder eine Eeihe von Gewittern das 
Ende der Monsun regen in Oberindien bezeichnet 

Eine vergleichende Zusammenstellung der tropischen Gewitterperioden ist noch 
ausstandig 

In den Gebieten der subtropischen Wmterregen treten die Gewitter im Winter- 
halbjahr auf Diese Zone ist aber im ganzen ziemlich gewitterarm 

Die Ostseiten der Kontinente unter gleicher Breite haben Sommeriegen und 
Sommergewitter und sind z T auch sehi gewitterreich 

Auf den Kontinenten (und an den Küsten) der mittleren Breiten herrschen 
die Sommergewitter weitaus vor, Wmtcigewitter fehlen im Innern des Landes ganz 
und sind auch an den Küsten selten. Um eine Vorstellung zu geben von der 
jährlichen Verteilung der Gewittertage, mögen die Mittel aus einigen längeren Be- 
obachtungsreihen in Europa hier Platz finden 


Jährliche Periode der Gewitter (Zahl der Gewittertage) 



1 Januar 

I Fohr 

März 

1 Apnl 

Mai 

1 Juni 

1 Jnli 

j August 

1 

Ohtob 

1 Nüv 

1 Dez 

Jahr 

S Martin 
de limx®) 

15 

07 

17 

; 26 

43 

63 

56 

49 

43 

i 2 3 

1 5 

15 

37 2 

Paris 

01 

01 

03 

08 

26 

30 

26 

21 

12 

OG 

01 

01 

13 6 

Bremen 

02 

03 

0 2 

06 

23 

26 

38 

22 

08 

02 

0 1 

03 

13 6 

Beilin^} 

00 

00 

02 

13 

2 5 

42 

42 

4 1 

14 

03 

00 

01 

18 3 

Stuttgait 

0 l 

01 

01 

10 

33 

30 

33 

80 

28 

0 1 

01 

0 0 

18 7 

Wien 

00 

00 

01 

09 

3U 

4 2 

42 

32 

07 

02 

00 

01 

16 6 

Tai nopol 

00 

00 

02 

06 

21 

37 

3.5 

24 

10 

01 

00 

00 

13 6 


Das Maximum der Gewitterfrequenz in West- und Mitteleuropa fallt auf den 
Sommer und zwar auf Juni und Juli, der Winter ist gewitterarm, im Innein des 
Landes fehlen die Wmtergowitter ganz, au den Küsten der Nordsee hat der Winter 
noch 3 — 7 Gewitter in einem Dezennium 

Die Abnahme der Wintergewitter landeinwärts zeigt sich am besten auf der 
Skandinavischen Halbinsel (s Tabelle S 655). Zum Vergleiche ist die Gewitter- 
hkufigkeit in Mitteleuropa, ebenfalls in Prozenten ausgedruckt, beigefugt 

An der Küste von Norwegen findet man neben dem vei sputeten Maximum im 
August noch ein sekundäres Maximum im Januar (nur ^/r, des ersteren im Betrage) 
Das Minimum hat der April, der Herbst ist viel gewitterreicher als das Frühjahr 
Hinter der Küste, im Innern von Norwegen, fallt das Maximum auf den Juli und ist 

1) Die gelegentlichen Govritterstilme Noidintliens zur heissen Zeit weiden splitor noch besonders in Be- 
tracht gezogen werden IS'aeh Dallas traten 1897 in Indien die öewittei zumeist iin Apnl-Mai (26 Proz ) und 
im Septemhei (25 Pioz ) auf, m der Regenzeit vom 21. Juni bis 5 Juli, wo der Südwostinonsun in volloi Ent- 
wichelung, fehlten sie fast ganz 

^ ® Mittloio Zahl der Gewitter 


Kontinent 

Ort 

Breite 

Winter 

Fihhlmg 

Sommer 

Herbst 

Jahr 

Ostasien 

Zikawei 

31® 12' 

0 2 

13 8 

26 0 

3 3 

43 3 

Ostafnka 

Maritzburg 

290 30' 

1 9 

18 8 

25 2 

13 5 

59 4 

Stdamerika 

Montevideo 

340 54' 

10 5 

12 8 

20 5 

13 4 

57 2 

Australien 

Sydney 

330 51' 

2 6 

10 4 

9 8 

42 

27 0 


Sudwest-Franhieich, Dep Landes, nahe der Khste *) Potsdam 
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Häufigkeit der Gewitter in Prozenten. 



Januar 

Fehl. 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

August 

Sept. 

0 

% 

0 

CT* 

Hov. 

Dez. 

Jahr 

Norwegen^) 














Küste 

5*3 

2-2 

1*2 

0-9* 

4-4 

10-9 

24-5 

25.1 

9.1 

7.6 

5.9 

2.9 

5*0 

Inland 

1*0 

0.6 

0-3* 

Ü.3* 

5-8 

211 

36-7 

27-2 

4-1 

1.5 

1*0 

0-6 

5.7 

Schweden 

Mittel“ 

0-1 

0.0* 

0.1 

2.0 

84 

254 

300 

22-5 

9.9 

1.7 

0.3 

0.0 

— 

Europa 

0.0* 

0*1 

1.2 

6.0 

16-1 

2SV 

21-7 

19-5 

7.7 

2.9 

1*0 

0*1 

18-4 


wiel grösser, das zweite Januarmaximum kaum noch mehr vorhanden, das Minimum 
fällt auf März-April. In Schweden fällt das Minimum auf den Winter, das Maxi- 
mum noch auf den Juli, aber der Juni ist schon gewitterreicher als der August, 
das Frühjahr hat schon fast so viele Gewitter als der Herbst. In Mitteleuropa 
endlich tritt das Gewittermaximum schon im Juni ein, das Frühjahr ist viel ge- 
witterreicher als der Herbst. 

Kennzeichnend ist: die Küste ist im Winter relativ gewitterreich, der Frühling 
sehr gewitterarm. Im Inland ist umgekehrt der Winter fast oder ganz gewitter- 
los, das Frühjahr gewitterreich, der Herbst relativ arm an Gewittern; das Maximum 
der Gewitterfrequenz hat der Frühsommer. Bemerkenswerter Weise sind die hohen 
^ Lagen im Gebirge gegenüber der Niederung gleichfalls im Frühling gewitterarm, 
das Maximum verspätet sich auf den Spätsommer (also Küstentypus). 

Die norwegische Küste hat durchaus noch keine vorwiegenden Wintergewitter, 
wie man zuweilen angegeben findet. Erst auf den Färöern und auf Island, also 
im Ozean selbst, herrschen die Wintergewitter in der That vor. Aber ihre Zahl 
ist sehr klein. Die Wintergewitter sind selten, begleiten die heftigen Winterstürme 
und gehen mit einigen wenigen Blitzschlägen vorüber. 


Mittlere Zahl der Gewitter auf Island und den Färöern (1876 — 1893). 


Winter 

F 

1 Frühling | 

a r ö e r 

Sommer | Herbst | 

Jahr 

1 Winter 

I 

1 Frühling | 

s 1 a n d 

Sommer ] Herbst j 

Jahr 

05 

0.3 

04 0.3 

1-5 

O-G 

0*1 

01 0‘3 

11 


Die Nord- und Westküste von Schottland hat auch noch ziemlich viel Wintergewitter (relativ, 
absolut 1.7 im Jahr), die Abnahme derselben nach Osten mit entsprechender grosser Steigerung der 
Sommergewitter ist recht lehrreich, besonders aber die gleichzeitige Wie der ab nah me der Gewitter 
im Frühling in der Näh e des Meeres.^) 

1) 1867-1883. 2) 1871-1880. 

®) Entspreuhencl der Zeit der niedrigsten Meerestemperatur und der grössten Ausgleichung der Teraperatur- 
differenz Wasser— Land. 

Z. T. nach Herman Stearns in MonthlyWeather Review. Oet. 1898. pag. 452. Dieser Autor hat auch 
noch für Irland und England, Italien, Spanien, Algerien die monatliche Häufigkeit der G-ewitter berechnet in 
ahsoluten und relativen Zahlen, um den Einfluss der Meeresnähe auf die jährliche Verteilung der Gewitter fest- 
zustellen. Derselbe tritt auch in der That überall durch Zunahme der Gewitter des Winterhalbjahres hervor, 
ist aber in Südenropa und Algerien wegen der relativ hohen Winterteniperatnr und der teilweise mangelnden 
. Somnierregen weuiger lehrreich als im Hordwesten Europas. Die Zahlen für England sind von uns berechnet 
nach Wm. M arrio tt, Second Report of the Thnuderstorm Committee. Quart. Journ. R. Met. Soc. XVT. pag. 1. 
„Days of thunderstorms including sheet lightning.“ Welchen Einfluss letzteres hat, zeigen folgende Ergebnisse 
für S. Martin de Hinx nach Angot: 

Tage mit Donner oder Blitzen. Tage mit Donner allein. 

Winter Frühling Sommer Herbst Jahr Winter Frühling Sommer Herbst Jahr 

4.2 10.6 21.2 11.1 47.1 3.7 8.6 16.8 8.1 37.2 

Prohaska hat für seinen Gewittermeldungshezirk der Ostalpen die monatliche Häufigkeit des , .Wetter- 
leuchtens“ (allein) neben den Meldungen von Donner berechnet. Hier soll nur die Verteilung nach Jahreszeiten 
Platz finden. 
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Winter Frühling Sommer Herbst 1 Maxirunin 11 Maximmn Minimtim 

■■ . — I ^ , absolut 

Relative Häufigkeit der Gewitter in Schottland (1881—1893). 

N- undW-Kustel 215 218 34 3 22 4 13 5 Juli 9 0 Dez 12 Marz 7 7 

Inneres 6 2 24 4 55 6 13 8 22 0 „ 2-7 Jan 1 0 Rebr 8 1 

Ostkuste I 3 2 19 4 63 0 14 4 30 0 „ 16 „ 04 Marz 5 7 

Relative Häufigkeit dei Gewittei in England (1871—1887). 

S- imdW-Xuste 111 20 2 45 3 234 | 16 3 Juli 4 4 Jan 2 6Eebr — 

Nordengland 8 0 19 7 50 8 21-5 19 5 ,, 34 „ l-S — 

E- u Mittel-E 6 3 23 7 49 9 20-1 | 19 0 „ 26 „ 17 ” — 

Die schotiiscben Oewitterbcobachter unterscheiden 1 Donner ohne Blitz, 2 Blitz ohne Donner 
3 Donner mit Blitz, 4 Donner oder Blitz Die 12 Jahre 1857—1808 gaben als Zahl doi Beobach- 
tungen 906, 496, 542 und 1365 Es ist also 4 nicht aus 1 und 3 entstanden Die erste Unter- 
scheidung beruht auf einem rem zufälligen Umstand, und ist deshalb ohne jede Bedeutung Wahr- 
scheinlich gehen 1 und 3 zusammen die Zahl der „Gewittei“ nach der jetzt uhlichon Definition 
und 2 Wetterleuchten Aus den m Buchans beiden Abhandlungen Thunderstorms of Scotland’ 
Journ Scot Met Soc 11 pag, 339 und The dmrnal penod of Thunderstorms in Scotland Ebenda 
V pag 324) mitgeteilten Beohachtungsergehnisscn m 12 dahieii erhalt man folgende Relativzahlen 
lur die jährliche Periode der Gewitter an der Westküste von Schottland 



Wmter 

Prüklmg 

Sommer 

Herbst 

I Maximum 

11 Maximum 

Minimum 

Inseln xi N-Westen 

30 0 

14 9 

34 5 

20 6 

14 9 Juli 

11 G Jan 

3 3 April 

Leuchtturmo W 

18 8 

11 3 

53 4 

165 

21 5 Jum 

11 5 Jan 

2 2 Maiz 

Ostkuste 

5 1 

20 0 

60 8 

13 5 

27 5 Juh 

2 9 Doz 

0 4 Kov * 


1 Donnei ohne Blitz und Donner mit Blitz zusammengenommen als Gewitter im 

üblichen Sinne Die Leuchtturmo W ersti ecken sich von den Shetlands-Inseln bis Insel Man hinab 
Ostkuste drei Stationen mit jo 23)ilhngon Beobachtungen 

Während m Mitteleuropa rund etwa 65 Proz aller Gewitter im Sommer emtictcn, steigert sich 
dieser Piozentsatz in Mittel- und Sudrussland aul 68 Proz, im Kaukasus aut 69, im Ural auf 79 und 
in Sibirien auf 84 Proz Im Innern des grossen Kontinentes gieht cs fast nur Sommei gewittor 

Das doppelte Sommermaximum der Gewitterhaufigkoit m Mittel- 
europa W V Bezold hat zuerst auf dasselbe aufmerksam gemacht^) 

Berechnet man die mittlere Häufigkeit des Auftretens der Gewitter für kürzere 
Zeitabschnitte als den Monat, so findet man in allen längeren Beihen von Gewitter- 
beobachtungen im mittleren Europa zwei, ja auch drei Maxima der Gewittei - 
liaufigkeit, die ziemlich auf dieselben Zeitabschnitte fallen^ allerdings nach den be- 
nutzten Jahresroihon und auch nach den Örtlichkeiten Schwankungen unterliegen 
Hier sollen nur die Summen weniger Stationen für halbe Monate Platz finden. 


Ort 

April 

Mai 

1 Juni 

1 Juli 

1 August 

Jakre 

I II 

[ I 

II ; 

i ^ 

1 II 

1 ^ 

1 II 

I 

i II 

Hohenpeissenbg. 

29 64 

118 

126 

164 

139* 

166 

192 

181 

142 

(56) 

(19) 

München 

12 22 

22 

46 

47 

36* 

43 

44 

4G 

31 

Basel 

— — 

62 

113 

155 

153* 

159 

156 

98 

126 

(48) 
(48 1 

Kremsmunster 

43 75 

114 

152 

247 

205* 

232 

247 

209 

151 

"Wien 

6 24 

37 

60 

82 

54* 

63 

71 

70 

32 

(82) 

Brussel 

1 — — 

42 

65 

68 

73 

67* 

88 

79 

71 

(46) 


Maximum auf 10. bis 19 Jum (86), das zweite Minimum 
mi Ende Juni (56), das zweite Maximum auf 10 bis 19 Juli (90) Auch m Mittelf lankreich zu Paic 


Relative Häafigkeit der Gewittor und dos We-tterleuelitens 

in den Ositalpon. 

Winter Prübling Sommei Herbst Jahr Winter Prükhng Sommer Herbst Jahr 

15 6 '75 5 8 7 G15084) 0 9 14 3 70 5 14 3 (19528) 

Das Mitzsllilen der Blitze ohne Bonner eihökt die relative Hänfiglceit der Gewitter im Kerbet und Winter, 
wie zu erwarten Bas koke Sommermaximnm der Gewitter in den Ostalpen ist em kontinentaler Ckarakterzug 
UW v Bezold, Pogg Annalen 136 1869 S ÖX3 Sitznngakerickte der Mknekenor Akad Juli 1875 
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de Baieine (54 Jahrgänge, 46.7° nördl. Br.) tritt ein Maximum in der zweiten Dehacle des Juni auf 
(21.2), dann folgt ein Minimum (17.0) Ende Juni und ein zweites Maximum in den zwei Dekaden 
Ende Juli und Anfang August (22.0 und 20.4).^) 

Die Unterbrechung des Sommermaximums der Gewitterfrequenz fällt zumeist auf die zweite 
Junihälfte (zu Basel, München, Kremsmünster auf die Pentade 15. bis 19. Juni, in Wien auf 20. bis 
24. Juni), und das ist das interessantere an der Sache, weil um diese Zeit auch einer der grössten 
Kälterückfälle des Jahres eintritt. Das, Maximum der Gewitterfrequenz geht der Temperatur- 
erniedrigung einer Regenzeit voraus, leitet sie ein, wie dies auch in den Tropen der Fall ist. So 
regelmässig, wie es nach den obigen Beispielen scheinen könnte, ist aber an den verschiedenen Orten 
der Eintritt des ersten und zweiten Maximums der Gewitterhäu%keit nicht, auch tritt zuweilen ein 
drittes Maximum im Frühjahr auf (in München, Zürich etc.), während das Sommermaximum in Zürich, 
Budapest, Göttingen erst auf die Mitte August fällt.'-*) 

Die doppelte Gewitterperiode scheint den Westgewittern eigentümlich zu sein, wie folgende 
Zahlen andeuten**): 


Häufigkeit der Ost- und Westgewitter. 



1 Mai 

Juni 

Juli 

August 


r 

1 “ 

I i II 

I 1 II . 

I 1 II 

NE, E und SE 

5 

14 

25 11* 

16 15 

11 4 

SW, Wund NW 

17 

31 

21 23* 

35 32 

40 16 


Die Ostgewitter sind im Frühling und Frühsommer am häufigsten, was auch Lang bestätigt. 

Beständigkeit der jälirliclien Gewitterperiode. Die langjährigen Ge- 
witteraufzeichnungen zu Utrecht zeigen, dass die Häufigkeit der Gewitter, sowie 
die jährliche Gewitterperiode dort in einem Zwischenraum von nahe 100 Jahren 
sich nicht geändert hat. 

Mittlere Zahl der Gewittertage zu Utrecht. 

Jan. Febr. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Kov. Dez. Jahr 

1760—1810 .04 .04 .20 .04 2.33 3.73 4.43 3.30 1.65 .63 .20 .04 17.6 

1840—1891 .09 .16 .28 .81 2.56 3.00 4.33 3.63 1.77 .88 .21 .05 17.7 

% 

B. Die tägliclie Periode der Gewitter. Die folgende Tabelle S. 658 giebt eine 
Übersicht über die Ergebnisse der Gewitterbeobachtungen in Bezug auf die ver- 
schiedene Häufigkeit des Auftretens der Gewitter zu verschiedenen Tageszeiten. 
Auf dem Lande treten die Gewitter überall in den Nachmittagsstuiiden am häufigsten 
ein und zwar meist bald nach dem Eintritt des täglichen Temperaturmaximums. 
Die Küstengegenden und Inseln haben im hohen Norden wie in den Tropen viel- 
fach ein nächtliches Maximum der Gewitterhäufigkeit. Besonders die Winterge- 
witter über dem Nord atlantischen Ozean und an dessen Küsten erreichen ihre 
grösste Häufigkeit in den Nachtstunden. 

Eür die tägliche Periode der Gewitter in Eussland giebt Klossowski (Les 
orages en ßussie) folgende allgemeine Mittelwerte (Prozente): 


Tageszeit j 

Mittn.— 3 

3-0 

6-9 

9-Mittg, 

0—3 

3—6 

6-9 

9— Mittn. 

Eiirop. Eussland 

34* 

3-6 

6*3 

11.0 

251 

23-8 

17-6 

9*2 

Kaukasus 

4-5 

1-2 

0*9* 

4.1 

14-6 

31-8 

28-3 

14.B 

Ural und Sibirien 

2.7 

3-0 

2.5* 

9.1 

24-5 

28-5 

194 

104 


3) Met. Z. 1804. S. 239 (Tilsit) und 1880. S. 488 (Parc de Baieine). Man s. auch bei Arendt, Zur 
Oewitterlcundo der deutschen Nordsee (Berlin 1899), die langjährigen Beobachtimgsergebnisse von Emden, 
Helgoland und Westerland nach Pentaden. 

2) Näheres darüber findet man bei Hugo Meyer, Die Gewitter zu' Göttingen 1857--1880. Göttinger 
Nachrichten. Nr. 9. 1887 und Met. Z. 1888. S. 85. A. Riggenbach, Resultate 112jilliriger Gewittorauf- 
zoiclinungeii zu Basel. Verhandlungen der Naturf. Gesellschaft. VJII. Basel 1889. 

**) Hann, Gewitterperiodeii in Wien. Met. Z. 188ü. S. 237. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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Täglicher Gang der Häufigkeit der Gewitter (Jahresmittel in Tausend teilen 

der Summe) 
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No r \v 0 g «n iiacli M oll n, 1867— 188,1 Scliwoilon Mohn uiul llildo lii a nds hüii , 1871-- IBftt) h’iii- 
land Suadoll 

INiodorlaiid 1Ö87— 18i)l (Mai his OktohoO. Mitl old outschlaiid, Gotliiigoni (Mitiolilontschlaiul n.icli 
Assmann), GHat/,, mit onisj^irechondoa UoMiohtoa voioinigt ö.ich soii lö8ti— 1893 imdi L uitl om,i nii Bayern 
1880—1888 nnd 4 Jahio Wüitlombüig (mit luilhom Gowieht) Ostalpon SudhOito, Boobaohtuiigsnota; Piof 
Prohaska (Kram, Kilrnton, öioiurnmrk), 32 Jaliro (1885—1892 imd 189t)— 

GaiiÄ KuHHlaiul lu Kuiopa 1889, 1880 tmd 1888 von luii borocliiiot 

(Im Südwestern und Siideii Eusslaiids sind die IsTaehtge-witter häufiger als in 
den übrigen Teilen, ehenso an den hTordkiisten und an den baltischen Küsten) 

Xjehrreicli ist clio von P'^eiiaii bcioclnicte taglicho Peiiocle doi HaulijokcMt der Glo- 
"vvittoi nach ihi ci Dauoi 


Tageszeit 

|Mittn — ») 

a— (> 

()— <) 1 


0-,l 1 

,i— (1 1 

()-M 1 

*) — Mittu 

Dauer 

1—3 Stundon 

07 

0 7X 

1 1 

3 4 

i 

10 8 

10 l 

4 *) 

1 6 

4-6 „ 

11 

l 1 

0 8« 

2 2 

7 6 

97 

7 2 

3 6 

7-9 „ 

27 

2 ü 

2 1« 

2 6 

5 2 

79 

0 1 

4 0 

>9 „ 

3,b 

3 4* 

4 0 

1 40 

47 

53 

4 5 

3 8 


Das giosso 'Nachmittagsiniai.nmim ^riid von den klein eri kuizdaueuidoii (Je wittoin hedmgt. Die 
(^«'witterstundeu, che Gewittern yon langei Dauoi angolioioii, verteilen sieh mohi gleiehmassig uher 
den Tag 

Fassen wir die Beobaehtungseigehnisse im mittleren Eiiroi)a übersichtlich zu- 
samnaen, so erhalten wir folgendes kurzgefasste Bild des täglichen Ganges dei 
Gewitterfrequenz . 
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Relative Häufigkeit der Gewitter pro Mille. 

Mittn.— 2 2—4 4—6 6—8 8—10 10— 2 2—4 4—6 6—8 8— 10 10— Mittn. 

29 25 21 IO«- 25 71 153 210 193 130 85 39 

Die Gewitter treten am häufigsten auf zwischen 2 und 4^ nachmittags, am 
seltensten morgens zwischen 6 und die Wahrscheinlichkeit eines Gewitters ist 
am Nachmittag mehr als zehnmal grösser als am Morgen. 

Der Eintritt des Nachmittagsmasimiims schwankt zwischen 1 — 2^ und 4 —5^, 
der des Minimums zwischen Mittn. — 1^^ und 8 — 9^ vormittags. 

Auf den scliweizerisclien Hoclistationen (Säiitis, S. Bernliard, Rigi) zeigt sich eine Verspütimg 
des Maximums.^) 

Scliweizeriselie Hochstationeil (6jährige Mittel). 

Mittn. — 2 2 — 4 4 — 6 6 — 8 8 — 10 10 — Mittg. — 2 2 — 4 4—6 6 — 8 8 — 10 10 — Mittn. Summa 

4 3 2 0* 5 5 10 37 49 46 13 4 178 

Fast überall macht sich ein kleines sekundäres Maximum der Gewitterhäufig- 
keit in den Nachtstunden bemerkbar, im Mittel der 6 Gruppen Niederland-Ostalpen 
fällt es auf 1 — 2^^ morgens (11^^ bis Mittn. 16, Mittn. bis 13, 1 — 2^ 16^ 2 — 3^ 13, 
3 — 4^^ 12 etc.). Da dieses Maximum an verscliiedenen Orten und in verschiedenen 
Jahrgängen zu verschiedenen Nachtstunden eintritt, so verschwindet es ziweilen hi 
den Mittelwerten.^) 

So z. B. h) Bayern (1880 — 1888). Jeder Jahrgang hat ein zweites nächtliches oder ein Morgen- 
inaximum, aber es fallt aut’ VGrscliiodeiie Nachtstunden (Mittn. — Ih bis 6 — 7h am) und verschwindet 
deshalb in dem Mittel von 9 Jahrgängen. Iin Mittel der 5 Jahrgänge 1880 — 1884 ist es im Winter- 
und im Sommerhalbjahr gut ausgesprochen. (S. Scliultheiss, Deutsche Met. Z. II. 1885. S. 459.) 

Wälirend das nächtliche (t ewittermaximuin aut’ dem Festlande von Europa nur angedeutet ist, 
wird es hei den Gewittern des Winterhalbjahres an der norwegischen Westküste, an der West- und 
Nordküste von Schottland und aui’ I.-ihnul zum Hauptmaximum, wie folgende Zahlen zeigen: 

Tägliche Gewitterperiode (Winterhalbjahr) pro Mille. 


Mittn. — 3 

3— G 

6—9 

9 — Mittg. — 3 

3—6 

6—9 

9 — Mittn. 

Norwegische Küste 83* 

83 

110 

100 97* 

163 

215 

149 

Schottische Westküste 179 

128 

100 

97 81* 

120 

128 

167 

Auf dem Ben Nevis traten 

von 37 

Gewittern des Winterhalbjahres 

32 zu 

der Zeit 

ein, wo die 


Sonne unter dem Horizont war, che Sommergewitter dagegen traten zumeist bei Tage ein. Im Mittel 
von 6 Jaliren entfallen auf: Mittn. — 6h 3, G — Mittg. 2, Mittg. — 6h p 9 und 6 — Älittn. 11 Gewitter 
(Summa 25). Auf September bis Februar entfallen 70 Proz. aller Gewitter.®) 

Das Ahencl- und Nachtmaximum tritt sehr ausgesprochen hervor und bemerken.s werter Weise 
stellt sich ein Minimum zur Zeit der höchsten Temperatur zwischen Mittag und 3h nach- 
mittags auf. Die während 14 Jahren beobachteten 23 Gewitter zu Stykkisholm auf Island haben 
das Maximum um 2 — 5h morgens, fast aller Gewitter trat in diesen 3 Stunden ein, von 11h am 
bis 2h pm fehlten sie ganz.*^) 

Während auf den schottischen Ijeuclittümien an der Nord- und Nordwestküste von Dezember 
bis Februar 135, an der Südwestküste 122 Gewitter auftvaten, wurden an den Leuclittürmen der Gst- 
küste in den gleichen Jahren deren nur 5 heohaclitet. 


1) Mot. Z. 1891. S. -120. 

2) Höllmann maciht liiit Recht darauf aufmerksam, dass die Nachtgowittor in den Ge-wittermeldiingGn 
eines grosseren Beobachtungsnetzes stark zuiücktreten müssen gegen die Nachraittagsgowittor, weil sie (relativ) 
häufig im Winter auftreten und eine geringe Verbreitung haben, während die zahlroichen Nachmittagsgewittor 
des Sommers sehr verbreitet sind. Auf einen Gewittertag in Frankreich im Winter kommen durchschnittlich 
nur von 2^2 Departements GowitterinoldungGn, auf einen Gewittertag im Sommer dagegen von 13.5 Departements. 
In den langjährigen Aufzeichnungen einzelner Stationen treten deshalb die Nachtgewittor bestimmter hervor, 
weil die Ausbreitung der Gewittororschoinnngen hier von keinem Einflüsse ist, und zwar um so mehr, je länger 
die Boobachtungsreihe. Für die Konstatierung der täglichen Periode sind deshalb die Beobachtungen eines 
Ortes zweckmässiger zu verwenden als die Gewittennel düngen ganzer Länder (Holl mann). 

®) Mossman, Met. Z. 1891. S. 428. 

^) Die natürliche Gruppierung ist folgende: 

llhpbis2ha 2—5 5—8 S— 11 11 bis 2hp 2—5 5—8 8—11 Summe 

Stykkisholm 261203 5 4 23 

42 =*= 
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Wmtergeivittei sind demuaeli zumeist eine naclitliche Erscheinung. Es hangt 
dies zusammen mit dem nächtlichen Maximum der Sturme und der Vertiefung der 
Barometerminima, auf welche schon hingewiesen worden ist 

Man vergleiche Hellmann, Die tägliche Peiiode der Gewitter in Mitteleuropa 
inid einige aamit im Zusammenliaiig'e stellende Erscb.einung'eii Deutsche Met Z II 
1885 S 433 


Von den Gewitterheobachtuugen in den Neu-England-Staaten Nordamerikas 
sind bloss jene des Jahres 1885 (von Wm M. Davis) nach den Tagesstunden 
auigeteilt woideii Sie ergeben ein zweites nächtliches Maximum. 


Xeueuffland-Staaten, Sommei 1885 Gewitteihaufigkeit in Piozent 
Mittn-3 3-0 C_9 9_Mittg Hittg-3 3-C 6-9 9-Mittn Summe 

39^ 6,4 225 433 150 1 5>^ 2002 

Das Nachmittagsmaximum trat im Westen um ein, im Osten um ßD 

nachmittags /a ? /2 

Von den Gewittern des Jahies 1886 sagt De Ward, dass die Winterge- 
witter hauptsächlich am Abende und in der Nacht nahe der Küste eingetreten 
seien Von jenen des Jahres 1887 heisst es, dass 20 Proz am Morgen von 4V, 
bis 8^/2 beobachtet ^yorden sind ® 

Dass die Nachtgewitter mit den atlantischen Depiessionen und deren Eand- 
hildungen Zusammenhängen, ergiebt sich auch daiaus, dass nächtliche Gewitter in 
unseren Gegenden fast ausschliesslich von Westen kommen, wahrend die Gewitter 
aus E und SE fast völlig auf die Nachmittagsstunden beschrankt sind 


Tagheller Gang der Ostgewittcr gegenüber jenem der aus anderen Richtungen 
(692 Beobachtungen, Wien und Gottingen) 

Mittn-2 2-4 4-0 0-8 8-10 lO-Matg-2 2-4 4-0 6-8 8-10 10-Mittn 

0 stge wittei NE, E und SE (117) 

^ ° 0 3 19 29 27 21 0 0 

Ubuge Eiclituiigen S bis N inkl (575) 

^ ^ 1 1 0 4 10 27 22 14 (j 


Unterschied im täglichen Gange der E- und W- Gewitter 
Mittel Kremsmiinster und Wien 


Mittii — 2 2—4 4 — 6 C— 8 

W— E 2000 


8—10 10— Mittg— 2 2—4 4—6 6—8 8—10 10— Mittii 

0 2 —6 —7 —3 ;j 6 3 


uberwiegen (relativ) die Ostgewitter, von 6 ’' bis zum Morgen 
Je Westgewitter. Das Maximum der E- und SE-Gewitter tritt schon um Si* ein 

dso^^iTT“ N'W'-Gewitter erst um e^pm. Die Ostgewitter stellen 

*^olichen lemperaturmaximum in viel engerer Beziehung als die 
Westgewitter erstere sind mehr lokale Wärmeerscheinungen, letztere überziehen 

NalTd daher vielfach erst L Abende oder in der 

Nacht den Beobachtungsort. Erstere entstehen in der Nahe oder kommen nicht 


h Tägliche Penode äer Gewitter nach der B.clitang. aus veloh« sie kommen 
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weit her, letztere kominen aus grosserer Entfernung, wo sie meist bei Tage ent- 
standen sind 

Tägliche und jährliche Periode der Gewitter auf dem Meere Das 
zur Feststellung der täglichen Periode der Gewitter auf dem Meere vorhandene 
Beobachtungsmaterial ist noch recht ungenügend Zum grössten Teile wurden 
Wetterleuchten (Blitze ohne Donner) und Gewittei im engeren Sinne (hörbarer 
Donner) nicht auseinander gehalten Dies waie aber aus naheliegenden Gründen 
zur Konstatierung der wahren täglichen Gewitterperiode absolut notwendig 

Meinardus hat aus den SchifiPsjournalen der deutschen Seewarte, die sich 
auf den nordöstlichen Teil des Indischen Ozeans beziehen, die Notierungen von 
Donner ausgezogen und zu einer Feststellung des täglichen (und jährlichen Ganges) 
der Gewitter benutzt Die Aufzeichnungen auf den Schiffen erfolgen nach Wachen, 
nach vierstündigen Intervallen Das Gesamtergebnis aus allen Beobachtungen ist: 

Tägliche Periode der Gewitter. 

Mittn— 4 4—8 8— Mittg Mittg— 4 4—8 8— Mittn Zahl 

I Tiopischei Indischei Ozean, 16° noidl bis lOo sucll Bi , 86—96° östliche L 
Novembei bis Jiim (Piozente) 

22 5 15 3 114^ 13 0 16 4 214 986 

II Atlantiscbei Ozean, 0— 10° noicll Bi , 20— 30° westl L Deutsche Schiffe 1884 imd 1885 

27 17 10^ 10^ 16 20 Pioz — 

III Kamerun-Hafen 

26 26 9* 13 14 12 Proz — 

VI Noidwest-Schottland (nach Buchau) zum Vergleich 
221 15 1 12 9 12 2*^ 16 6 211 (773) 

Das Maximum der G ewitterLaufigkeit entfallt auf die Nacht und spezieller 
auf Mittn. — 4**a, das Minimum auf Vormittag 8'" — Mittag Die Übereinstimmung 
der G-ewitterpenode auf dem tropischen Indischen Ozean ist eine sehr auffallende 
Es ist demnach höchst wahrscheinlich, dass man ganz allgemein wird behaupten 
diiifen, dass die Gewitter über dem Ozean hauptsächlich zur Nachtzeit eintreten, 
wie unsere Wintergewitter Auf die vorherrschenden Nachtgewitter an tropischen 
Küsten- Kamerun, Batavia (Regenzeit), Borneo, Nordkuste von Neu-Guinea etc 
wurde schon öfter liingewiesen *) (Batavia, Gewitter des Januar und Eehruar 
Häufigkeit 6'>pm bis fi'^am 60 Proz, dagegen im Oktober und November bloss 
32 Proz) 

Diö Beobachtungen auf dem Expeditionsschiff „Challenger“ bestätigen, soweit iliie geiino-e 
Zahl dazu ausreicht, vollkommen diesen Satz Buchan hat die Zahl der auf offeiiei See beobacli- 
teten Gewitter nach zweistündigen Intervallen zusammeiigestellt wie folgt^): 

3) Prohaska hat das VerhUltais der „Wirhelgewitter“- zu den Waimegewitteiii in den vürscliiedonen 
Jahreszeiten in sehr zweckmässiger "Vfeise dadurch ausgedriickt dass er die Quotiontenzahl der Grewitteimeklungen 
5 h pm his 11 h am (Naohtge Witter, Wiibelgewitter) zu jenen 11 h am bis 5 h p m (Wäimegewittei) berechnete Die 
Mittel diesei Quotienten für die Jahreszeiten, aus 12 Jahrgängen Cubei 1621/2 Tausend Meldungen) bestimmt, sind 
Verhältnis Wirbelgewitter Wärmegeuittei in den Ost alpen 
Winter Pinhlmg Sommei Heibst Jahi Maximum Minimum 

35 0 7^ 12 19 1 17 76 Febiuar 0 7 Mai 

2) Haltermann, Annalen der Hydrographie 1896 S 168 

8) W Meinardus, Zui täglichen und jährlichen Penode der Gewittei auf dem Ozean Archiv der 
Deutschen Seeivaite XVI. 1893, und Annalen der Hydrographie 1895 

Es wäre höchst wünsohensweit , dass die tägliche Gewittei penode tm einige Oite in den Tropen, ira 
Inlande, sowie an den Küsten aufgesucht wmde Auch die langjährigen Beobachtungen dei Stationen eister 
Ordnung in Sihiiien sollten nach dieser Richtung bearbeitet v erden 

Challenger Repoit Pliysics and Chemistry 11. Atmosphäiisehe Ziikulation Die Beobachtungen auf 
dei ,,Novaia“ sind leider noch nicht in gleicher Weise ansgezogen, dosgleichon andeio Seereisen 
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Ztilil clci CTCwitteibeobacIitungen aut dem „Clialle3iger‘ 

Mittii — 2 2— j: 4—6 G— 8 8—10 10— Mittg — 2 2—4 4—6 G— 8 8—10 10— Mittii 8a 
OÖene 8ee 47531 0'- 02001 3 2G 

Bei Land 2 2 0 2 2 0 1 2 1 2 2 3 19 

Summe 6 9 5 5 3 0 1 4 1 2 3 6 15 

Di 6 jfiliilicliG l?6rioclc 1 teiltet stell 1111 ti opiseliGii Iiidi&clien Ozean natxii- 
lieh nach den Verschiehungen des Kahnengurtels Von 5 — 10® N fallt das Maxi- 
mum auf Apnl und Mai, 5“N bis 5®S auf Marz und Apiil, 5— 12«S auf Januar 
Ms Maiz 

Pur den sudliehen Indiseheii Ozean 34—50® sudl. Br hat A v. Danckel- 
man die jährliche Periode der Gcwittei spezieller abgeleitet i) Fasst man die 
Monate nach Jalneszeiten zusammen, so eihalt man als prozentisehe Häufigkeit 
der Gewitter (Zahl der Gewitteitage dividiert durch die Zahl der Beobaehtuiigs- 
tage) oder Gewittei wahrscheinliohkeit folgende Zahlen- 

Gewitteiwahrseheinlichkeit ini Siidindischen Ozean, 34 — 50® sudl Br 

Sommei 2, HeiTist 8, Winter 10, Frulilmg 5, MaMinum 11 Juli, Miinmum 1 Febiuai 

Der Winter hat die grösste, der Sommer die kleinste Gewitterwahrseheiu- 
liehkeit 2) 

Andere Gewitterperioden. 

1. Mondperiodo der Gewitter Ein Einfluss des Mondes auf die Ge- 
witter wird vielfach angenommen, uud die bezüglichen TJnteisuelnmgen scheinen 
in der That einen Einfluss der Mondphasen zu ergeben (Luedieke, Koppen, 
Eichter, Hazen, Gross, Meyei, Polis) Die von Koppen zusammengefassten 
Bereebnungen der Verteilung der Häufigkeit der Gewittei auf die einzelnen Mond- 
phasen ergaben iin Mittel folgendes Resultat 


Mondphase 

Neumond 

Eistes 

Vielte! 

Vollmond 

Letztes 

Vieitel 

Neumond 

und 

eistes Vielt 

Vollmond 

und 

letztes Vielt 

Häufigkeit (Pxoz ) 

29 

’ 29 

21 

21 

58 

42 


Die Gewitter seliemen demnach bei Neumond und im eisten Vieitel etwas 
häufiger zu sein als bei Vollmond und im letzten Viertel 


Baaclvelman und Scbleo, Arcliiv doi Deutselien Seewarte 1880 Ni 2 

Auf dem Südatlantisclien O^ean konnte Scliloe Uliuliclie Veihiütiiisso konstcitioien Beidolbo liat em 
Herbstmaximum der G-ewitter Im Noidatlantisolxen Ozean z^\lscllen 20 und 3C)0 nordl Bi bat der osihcho Teil 
Wintergewitter, der westbche Heibstgowittei Die jiibilicbo Poiiede dei Gewittei iiu Atlaiitisclien O/ean Su» 
nöidl Br bis südl Br s Segelhandbucb fftr den Atlantischen O/ean II Aufl 8 130 Dass über dem Noid- 
atlantiscben O/ean die Wintergewitter verwiegen, eigebeu die ßeobaebtungon aut Island und den Baioein Die 
Gewitter sind demnach tiber den Ozeanen hauptsächlich Erscheinungen des Winterhalbjahres und der Nachtzeit 
Im hohen Norden aber tieten die Gewitter zumeist im Spätsommer auf und hei Beginn des Herbstes zui Zeit 
der höchsten Meeiestempeiatur Von den 59 Füllen von Gewittern auf dem Meeie zwibchen hO und nordl Br , 
die H Haines ausgezogen hat, entUllon auf Mai 1, Juni 4, Juli 0, August 32, Seutembei 6, Oktober s! 
Novembei J . 

Met Z B XXIII 1888 S IIB, und XXIX 1894 S 231 Feiner Bebbei, Handbuch der ausübenden 
\Vit eiungsknnde I Sl65 CWagnei findet gleichfalls in den Jahren 1802—1840 und 1810—1887 einen 
meilhchen Einfluss der Mondphase im Mittel Neumond 26 4 Pioz , erstes Vieitel 27 4, Vollmond 20 9, letztes 
Vielte! 25 3 Proz , Neumond und erstes Viertel 54Proz , Vollmond und letztes Viertel 46 Proz (Niedeischläge 
und Gevittei in Kremsmflnater Lmz 1888 ) Aachen 1833-92, Neumond 26 9, eistes Viertel 27 5 Vollmond 21 5 
letztes Viertel 211 (Pol IS) Batavia 1887-1895 108 Lunationen Neumond 27 4, eistes Viertel 24 5 Vollmond 
24 2, letztes Viertel 23 9 (van d. Stok) ’ 
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Ricliter (Glatz), Koppen, H. Meyer haben auch untersucht, oh die Ge? 
witterliäiifigkeit eine Abhängigkeit von der oberen oder unteren Mondkulmination, 
oder von der Mondstunde überhaupt zeige. Das Ergebnis war, dass ein Einfluss 
der Mondstunde als nicht erwiesen anzusehen istA) 

Auch den Gezeiten wird vielfach ein Einfluss auf die Gewitter zugeschrieben. 
Bastian führt an, dass die Siamesen das Eintreten der Gewitterschauer mit dem 
in der Flutzeit heraiifkommenden Wasser in Verbindung bringen und ebenso 
steigen nach Prestel die Gewitter an der Nordseeküste mit der herauf kommenden 
Flut auf. G. Hellmann und neuerdings Th. Arendt haben in den Beobach- 
tungen keine zureichende Begründung für diese verbreitete Annahme finden können. 
Letzterer hat die etwaigen Beziehungen nach verschiedenen Richtungen an den 
Aufzeichnungen von 11 Stationen im Dezennium 1889 — 1898 untersucht, ohne 
einen Einfluss der Flut auffinden zu können.“^) Hazen hat 197 Gewitter der 
amerikanischen Küste von Savannah bis hinauf nach Portland (Maine) auf ihr Ver- 
halten zu Ebbe und Flut untersucht. Es ergab sich, dass 70Proz. derselben auf 
die Flutzeit und nur 30 Proz. auf die Ebbezeit entfallen, ein sehr entschiedenes 
Resultat, das aber wohl noch recht sehr weiterer Nachweise bedarf.®) 

2. Die 26 tägige Periode der Gewitter. Nachdem früher schon von 
mehreren Seiten in den Erscheinungen des Erdmagnetismus eine nahezu 2 6 tägige 
Periode, entsprechend der Rotationszeit des Sonnenkörpers, nachgewiesen worden 
war, hat W. v. Bezold versucht, ob nicht auch eine entsprechende Periode in der 
Gewitterfrequenz zu entdecken wäre, welche bei den nahen Beziehungen der mag- 
netischen und elektrischen Erscheinungen nicht als unwahrscheinlich gelten könnte. 
Die Gewitteraufzeichnungen in Bayern und Württemberg 1879 — 1887, nach einer 
26 tägigen Periode geordnet, gaben in der That in beiden Ländern einen Einfluss 
der Sonnenrotation zu erkennen. Es scheinen zwei Maxima und Minima aufzu- 
treten*, erstere am 4. und 21. Tage, letztere am 1. und 12. Tage ca. Und es 
zeigt sich dieser Gang auch in den Partialperioden, in welche Bezold die ganze 
Beobachtungsperiode geteilt hat. Hamberg, der, dadurch angeregt, die gleiche 
LTntersuchung auf Grund der Gewitteraufzeichnungen in Schweden durchgeführt hat, 
fand aber, dass* daselbst die 2 6 tägige Periode, für 1880 — 1885 berechnet, erheblich 
anders ausfällt als jene, die sich aus den Jahrgängen 1885 — 1890 ergiebt, und 
dass überhaupt zu wenig Unterschied in der Bestimmtheit von Perioden von 25,. 
26, 27 und 31 Tagen auftritt. Nimmt man aber die gleiche Periode 1880 — 1887 
für Bayern, Württemberg und Schweden, dann ist die Übereinstimmung innerhalb 
einer Periode von 26 Tagen eine ganz auffallende. Es scheint dies zu beweisen, 
dass die Gewittererscheinungen in ihrer Totalität von sehr allgemeinen atmosphä- 
rischen Verhältnissen abhängig sind.®) 


1) Met. Z. 1888. S. 89/90 und Deiitsehe Met. Z. 1885. S. 35—37. 

'-ä) Bastian, Hydrograpliie von Hinderindien. Pet. G-eograpliisclie Mitteilungen. 18GG- 
Mot. Z. 1899. S. 85. 

Th. Arendt, Zur GeAvitterhunde der deutschen NordseeMiste. Berlin 1899. Kgl. Preiissisches Meteoro- 
logisches Institut. 

5) Montlily Met. RevieAv Oct. 1885 und Met. Z. 1886. S. 84. Der Einfluss, den die Blut auf die Ver- 
stärkung der Seebrise zu haben scheint (S. 429), dürfte doch nicht ausreichend sein zur Erklärung dieser Er- 
scheinung. 

<j) W. V. Bezold, Über eine nahezu 2G tägige Periodizität der Gewittorerschoinungen. Sitzungsberichte 
der Berliner Akad. ,1888. XXXVI. H. E. Hamberg, Sur une pretendu Periode de pro.'3<iue 2G jours dans les 
orages. Abhandlungen der schAvedisehen Akademie. B. XVIII. I. Hr. 1. Stockholm 1892. Über eine Möglichkeit, 
dass die Mondperiode der GeAvitter von die,ser 26 tägigen Sonnenperiode herriihren könnte, s. Klippen, Met. 
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3. Die Sonnenfleckeaperiode dei Gewitter In den Zalilen der fort 
schreitenden Zunahme der Blitzgefahr, welche früher 8 634 mitgeteilt worden 
sind, bemerkt man ausserdem kleinem Schwankungen von kürzerer Periode welchen 
Bez^old zueist 1874 seine Aufmerksamkeit zugewendet liat. In einer zweiten Ab- 
handlung bezeichnet ei als Resultat der bezüglichen Untersuchungen, dass die 
kleineren Schwankungen der Blitzgefahr einer Peiiodizitat nnteiworfeu zu sein 
scheinen, derart, dass auf jede Sonneiifleekonpenode zwei solcher Perioden entfallen 
und dass das Maxmmm dei Sonnenflecken jederzeit einem Minimum von zündenden 


(scliadliclieii) Blifzschlagen entspricht. 

SoniieiiMecken-Maxima 1837 48 GO 

Blitzi^otcihi-MiniiiiR 183G 49 CO 

Hagfllgelalir Mmima-i) 183G 49 CO 


70 

70 

70 


83 

83 

86 


93 

93 


•RUtyo^/n Jer Sonnenflecken fallen mit geringerer Häufigkeit verheerender 

Blitze (Bayern) und Hagelschlage (Wimttemberg) zusammen. Dmkehren aber lässt 
meh der batz nicht, denn die Periode der Blitzsehlage zeigt mehr Maxima und 
Minima als jene der Sonnenäecken (v Bezold), die Ruckgange in dei Kurve der 
biiadenblitze für die Jahie der Sonnenfleckenmaxima sind aber durchschnittlich 
erheblich grosser als jene der übrigen Minima, die man daher wohl als seknndaie 
bezeichnen darf. Es scheint also, dass, so wie die Nordlichter, so auch die Gewitter 
mit der Mecken bedecknng der Sonne in einer Beziehung stehen, so zwar, dass, 
wenn die Nordlichter znnclimen, die Häufigkeit der Gewittei abnimmt, diese elek- 
tiisehen Brscbeiniingen sich also gleichsam ablosen (v Bezold). 

P Die Entstellung und Bmteilung der Gewitter. Die Entstehung der 
Gewitter ist eine sehr mannigfalflge, wie die der Niederschlage selbst, an welche 
die elektiischen Eischeinungen gebunden sind Gewitter begleiten Niederschläge 
der verschiedensten Alt, im allgemeinen zumeist heftige Niederschläge Aber es 
sind bei weitem nicht alle intensiven Niederschläge mit Gewittern verbunden 
Noch algemenier konnte man vielleicht sagen, dass eine rasche Steigerung der 
Niederschlage, damit auch eine Verstärkung des Niederschlages uherliaupt inbe- 
piffen das Auftreten^ elektrischer En ladungen vor allem begünstigt. Die Gewitter 
begleiten den Eintritt der Niederschlage nach schöner tiockener Witterung 
in den gemässigten Zonen wie in den Tropen, sie hören auf, wenn die Regen 
gleichtnassig gewoideu sind, treten aber nicht selten wieder ein, wenn die Regen 
anfhoren, wenn dem Ende der Niederschlage eine Wiedei Verstärkung der früher 
gleichmassigen Regen vorausgeht Sie treten auch innerhalb längerer Regenperioden 
dann ein, wenn zeitweilig eine Verstärkung der Niederschlage stattfiiidet Die Ge- 
witter stellen sich ein bei sinkender Temperatur, sind die Begleiter einer Tempe- 
raturemiedngung, und das ist weitaus der häufigste Fall, sie stellen sich aber auch 
em bei steigernder Temperatur, wenn kalte Witterung durch warmeie abgelost 
wird oder auch nur eine vorübergehende Erwarmung eintritt Die Gewitter tieten 
am häufigsten auf bei rascher Waimeabnahme nach oben, aber auch wenn es unten 


, K Sv Ikad IlancU B. 31 Ni 3 


Z 1888 S 86 Littsraturtaiiolit N Elclolm «Bi Syaato Arilieiiias 

Stockliolm 1898 

bento /wl-r T vabrend l.nsrjiihrigen Zeiträumea SltzuBgs- 

Atad Isef Vx S a V 1 . “ f BUtzgafahi etc S.tauagsbsnoMe der Kgl Preusaischen 

VI JaKrrLg 1S85 S KoaigreicU SaeKsea El6lrtioteelmsoli.e Zeitaehrift 

2) ^Vurttemterff nach Lang- 
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kalt lind oben warm ist. Wasserdampfreiclie Luft muss aber stets vorhanden sein, 
oder herbeigeführt werden, wenn ein Gewitter möglich werden soll. Die Gewitter 
fehlen deshalb gänzlich in der trockenen kalten Luft der Kontinentalflächen im 
Winter, ebenso in den winterlichen Aiiticyklonen ; nicht aber in den trockenen 
Wüsten und Steppen niedrigerer Breiten, weil da der Wasserdampfgehalt der Luft 
hoch genug ist, dass gelegentlich, wenn auch selten oder sehr selten, stärkere Nieder- 
schläge wenigstens in den höheren Schichten eintreten können, selbst wenn der 
Eegen die Erdoberfläche nicht erreicht, sondern unterwegs wdeder verdampft. Unter 
solchen Yerhältnissen entstehen die Gewitter ohne Regen und oft auch ohne Donner 
an den Rändern von Steppen und Wüsten. 

Eine aufsteigende Bewegung feuchter Luft, freiwillig oder (seltener) erzwungen, 
scheint eine Bedingung zur Entstehung der Gewitter zu sein, was ja natürlich ist, wenn 
dieselbe an eine stärkere Kondensation des Wasserdampfes geknüpft ist. Dynamische 
Abkühlung der Luft scheint deshalb die Hauptbedingung zur Entstehung der Ge- 
witter zu sein. Aber bei weitem nicht jede dynamische Abkühlung der Luft, 
auch wenn sie zu starken Niederschlägen Veranlassung giebt, ist von Gewittern 
begleitet. Die heftigen aber stetigen Eegen, welche beim gezwungenen Aufsteigen 
feuchter Luft an Berghängeii eintreten, sind selten von Gewittern begleitet. Dies 
gilt namentlich von den Passatregen“. Die Eegen des SE-Passates an der Küste 
von Neu-Gninea, die ungeheuren Eegenmasseu an den Abhängen des Kamerun 
Pik in der Mitte der dortigen Regenzeit, die starken Passatregen an der Nordküste 
von Hawaii, auf der atlantischen Seite von Mittelamerika etc., auch die starken 
Winterregen an der Küste von Südamerika, von Pernambuco bis Bahia hinab, sind 
selten oder gai’ nicht von Gewittern begleitet , ebenso nur vereinzelt die grossen 
Regenmengen, die auf der Nordseite der Alpen bei NW- Winden fallen unter dem 
Einflüsse einer Barometerdepression über Ungarn. Überhaupt sind die „Geländer- 
Regen, die Regen der an Bodenerhebungen passiv aufsteigenden feuchten Luft, der 
Gewitterbildung nicht besonders günstig. Wo aber Gewdtterzüge solche Verhält- 
nisse antreffen, steigert sich meist die Gewitterthätigkeit. 

Hohe Temperatur und Sonnenschein begünstigt die Entstehung der Gewitter, 
denn erstere ermöglicht einen grossen Wasserdampfgehalt der Luft, letzterer be- 
günstigt durch Erwärmung des Bodens die aufsteigende Bewegung derselben. 
Daneben muss noch dahingestellt bleiben, ob die Sonnenstrahlung nicht auch direkt 
die Entstehung der Gewitter, einen stärkeren elektrischen Zustand der Wolken, 
begünstigt oder ermöglicht.^) Niederschläge gleicher Intensität sind in den Tropen 
viel häufiger von elektrischen Erscheinungen begleitet, als in höheren Breiten, und 
es können dort auch schwache Niederschläge einen ausserordentlichen Blitzreiclitum 
aufweisen, wie er in höheren Breiten nicht mehr vorkommt. Würden wir ein 
Mass für die Intensität der elektrischen Erscheinungen bei Gewittern haben, so 
dürfte sich wohl eine ziemlich regelmässige Abnahme der durchschnittlichen Ge- 
witterintensität mit der geographischen Breite heraussteilen. 

Unter welchen Bedingungen ein Niederschlag zu einem Gewitter wird, wissen 
wir gegenwärtig noch nicht. Weder die Intensität des Niederschlages noch eine 
rasche Steigerung derselben scheint allein dafür entscheidend zu sein. Es muss 
noch etwas dazu kommen.^) 

1) G-egoinvärti^ kann dies mit Bücksielit auf die »Jonentlieorie“ der atinospliärisclien Elelctrizitdt schon 
■bestimmter als wahrscheinlich hingestollt werden. 

2) Vor längerer Zeit schon habe ich anknüpfend an eine Bescbreibung einiger heraerkenswerter Gewitter 
die Frage aufgeworfen, wie es kommen mag, dass in dem einen Falle ganz gleichartige Wolken von Blitzen 
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A. „■Warmegewitter‘- Dci grösste Teil der Gewitter entsteht infolge der täg- 
lichen Waimeperiode Die tägliche Peuode der Gewitterhaiifigkeit in den gemässigten 
Zonen zeigt (S 658), dass daselbst nahezu 70 Pioz aller Gewittei über dem Lande 
um oder bald nach dom täglichen Tempeiaturmaximum eintieten Hatten wir 
eine ähnliche Statistik dei Gewitter über den tiopischen Landflaehen, so winde 
dieser Zusammenhang noch scharfei heivortreten Aber auch noch die Abend- 
und manche Nachtgewitter sind Gewitter, die in den Nachmittagsstundon ent- 
standen und dann weiter foitgezogen sind Das nachmittägige Temperaturmaxi- 
mum der unteien Schichten der Atmosphäre ist die Ursache dei Entstehung 
dieser Gewitter, die Mohn deshalb mit Eeeht kuiz „"Warmegewittei“ genannt 
hat. Die Wetterlage (oder Witteiiings Verhältnisse), welche ihre Entstehung be- 
giinstigen, sind: ziemlich gleichmassig vciteilter Liiftdiiick, nahe odei selbst etwas 
ubei dom MittcD), dom entsprechend Pehlen kräftiger allgemeiner Luftstiomungen, 
also schwache Winde oder Windstille, dann grossere Luftfeuchtigkeit Besonders 
häufig treten diese Gewitter auf m einem Luftdiucksattel, oder barometiisclien Thale, 
zwischen zwei Gebieten hohen Luftdruckes *) Unter diesen Witterungsverhaltnissen 
tritt eine Überwärmung der unteren und mittleren Schichten dei Atmosphäre ein, 
eine mehr oder minder mächtige Luftschicht wird durch Warme- und Wasser- 
dampfgehalt spezifisch so leicht, dass sie auf genüge Veranlassungen hm die dar- 
über lagernden Luftschichten durchbricht und mehi oder minder rasch odei selbst 
gewaltsam, man kann sagen „emporstrudclt“, wobei sie sich lasch abkuhlt und ilii 
Wasserdampfgehalt zu mächtigen Wolkenmassen kondensiert wird, die sich in Kegen 
oder Hagel und elektrischen Erscheinungen entladen 

Es ist durchaus nicht notwendig, dass die Warmeabnahme inneihalb dieser 
überwärmten Luftschichten C pro hundert Meter und darüber betragt, um dieses 
lokale rasche Aufsteigen der unteren (nicht untersten) Luftschichten zu bewirken 
Die Warmeabnahme wird im allgemeinen in den untersten Schichten bei heiterem 
Himmel unter diesen Umstanden häufig auf 1®C pro 100 m und darüber steigen, aber 
daiauf kommt es nicht an. Die Hauptsache ist, dass eine mächtigere Luftmasse durch 
die täglichen Konvektionsströmungen vom erwaimten Boden her allmählich gleich- 
massig derart überwärmt wird, dass eie als Ganzes mit den hohen Luftschichten, 

g^lGichsam spitihon, vUliieiid. sio in. fiudöiGn, PJllloii» die solieiubax elefetrisclieii Eiitladung'eii sogai fyunstiger 
wären, nui Eegen oder scliwacho elelvtrisclio ErsuliGiuungoii geben Met Z 1880 S 248 Es solieint aueli, als 
wenn in manolien Jahrgängen die Entstehung dei Gewittei hesomlors erleichtert oder gefordert wuide, wahrend 
in andöien die heftigsten Niedeiscliläge ohne Blit/ie hleiben, auch wenn die schweren Regen lokal fallen, was 
sonst elektrische Entladungen begünstigt. 

K Prohaska honimt zu folgenden Boziehungeni zwischen Luftdiuckabwoichnng vom Noimale und dei 
Häufigkeit der Gewittormeldungen in den Ostalpen 

. Luftdruckabweichungen 

Uber dem. Mittel Untei dem Mittel 

mmll— 7 7 — 5 5—3 3 — 1 +lbis— 1 1—3 3 — 5 5—7 7—9 p— -n 11—15 15—19 

Zahl dei Gewitteuueldungen pro Tag (1885 — 1887) 

4 0 14 9 30 4 30. ß 39 8 33 0 27 0 26 8 24 6 10 1 11 2 0 9 

Klossowsky gieht folgende Tabelle für Russland 

Luftdruck (Meeresmveau) 74=0-45 745—50 750-55 755—00 760—05 

Gewittei-Häufigkeit Proz. 0 6 4 6 35 5 4H 0 112 

Bei mittlerem Luftdruck treten die Gewittei am häufigsten auf, wie schon Prestel gezeigt hatte Geo- 
graphische "Verbreitung der Gewitter in Mitteleuropa Wien 1851 

2) Die namentlich im Prühsommer in Mitteleuropa hlufigeren (NE und E) Ostgewitter bilden sich ge- 
wöhnlich am S- oder 8W-Rande eines Gebietes hohen Luftdiuckes über N- oder NE-Europa Das heitere warme 
"Wetter bei dieser Bruckverteüung begünstigt deren Entstehung. Sie schlagen wie alle Gen itter eine Richtung 
ein, welche die Gegend hohen Druckes zur Rechten lässt, ziehen dabei langsam westwärts und lösen sich mit 
Abnahme der Tageswärme am späten Nachmittag auf. 
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die au diesem Erwärmmigsprozess uiclit teilnelimen, nicht mehr im Gleichgewicht 
bleibt. Innerhalb dieser überwärmten Luftschichten selbst kann die Temperaturabnahme 
nach oben langsam sein, wie die Beobachtungen auf Berggipfeln in den Perioden 
w^armer, ruhiger Sommerwitterung dies in der That zeigen. Die Wärmeabnahme bis 
zu 2 und 3 km Höhe ist zumeist vor dem Gewitter langsamer als nach demselben.^) 

Je langsamer die Wärmeabnahme nach oben in diesen von unten her über- 
wärmten Luftschichten ist, desto grösser wird ihre Steigkraft, wenn endlich der 
Temperaturausgleich mit den höheren Luftschichten erfolgt.^) 

Ein solcher Temper aturausgleich wird ausgelöst: 1. durch die nachmittägige 
weitere Temperaturzunahme der Luft, 2. durch eine Erkaltung der oberen Schichten 
(nächtliche Wärmeausstrahlung an der Oberfläche einer Wolkendecke, die sich an 
der oberen Grenze der warmen Luftschicht abends gebildet haben mag^), und 
3. durch einen Zufluss kälterer Luft in der Höhe durch daselbst eingetretene Luft- 
druckdifferenzen. 

Die Wiederherstellung des Temperaturgleichgewichtes wird zumeist an einer 
beschränkten Stelle lokal erfolgen, die überwärmte Luft der Umgebung wird dann 
seitlich Zuströmen und wie in einem Schlauch an derselben Stelle aufsteigen, wo- 
durch mächtige Wolkenmassen und grosse örtliche Niederschläge entstehen. 

Man darf auch nicht annehmen, dass dabei stets oder selbst meistens die Luft 
vom Boden her aufsteigt, in der Mehrzahl der Fälle sind es bloss die überwärmten 
oberen Luftschichten, durch deren Emporsteigen der Kondensationsprozess und die 
Gewitterbildung entsteht. Die Überwärmung derselben hält auch noch in der Nacht 
an, wenngleich die untersten Schichten durch die Wärmeausstrahlung schon er- 
kaltet oder durch Bewölkung bei Tage nicht überwärmt sind. 

Zur Störung des vertikalen Temperaturgleichgewichtes ist ferner nicht immer 
eine Überwärmung der unteren Schichten nötig; zuweilen kann dieselbe durch eine 
Erkaltung der höheren Schichten hervorgerufen werden. Namentlich wenn rasch 
bewegte Luft in der Höhe die Ursache derselben ist. 

Die Temperaturbeobaclitungen auf Ballonfahrten und namentlich jene hei Draclienaufstiegen 
haben die wichtige Thatsache ergeben, dass die Wärmeabnahme nach oben meist Unterbrechungen 
erleidet und relativ (potentiell) wärmere Schichten kältere überlagern. Die Atmosphäre hat in verti- 
kaler Richtung eine stratifiziertc Struktur. Sind tiefere Schichten überwärmt und steigen auf, so 
findet d.;.- .-iu^'-trigf-.i inr-T.=t eine Grenze in einer oberen (potentiell) wärmeren Schicht, in welcher sich 
die iiuig-. g--m L’.n’i M’.l-t-iiig horizontal ausbreitet. Daraus ergeben sich die pilzförmigen Formen 
der nitMrr.. n iiTcv.voiUc .i. Der Strunk entspricht der Durchbrechung einer kühleren mittleren 
Schicht. 

Wenn man die auf diese Weise entstehenden Gewitter auch noch Wärraege- 
witter nennen will, so müssen letztere als jene Gewitter bezeichnet werden, die 
nicht im Gefolge eines Ausgleiches horizontaler Luftdruckdifferenzeii hervorgerufen 
werden. Sie haben dann noch immer mit den echten Wärmegewittern das gemeinsam, 
dass sie von keinem Witterungswechsel gefolgt werden. 


D S. Zeitschrift f. Met. IX. 1874. S. 340, wo ich das Eintreten und einige Bedingungen des sog. labilen. 
Gleicbgewiehtszustancles der Atmosphäre vor Gewittern erörtert habe. 

3) Es muss hervorgehohen werden, was häufig übersehen wird, dass eine Wärmoahnahmo von pro 100 m 
noch keinen Zustand bedingt , bei Avelchem die Luft von selbst aufsteigen kann , - sie hat noch kein Bestreben 
dazu, es entspricht dies erst dem Zustande des indifferenten Gleichgewichtes hei ,,adiahatiscbBr“ Temperatur- 
schichtung, der durchschnittlich nicht vorhanden ist. Erst wenn die Wänneabnalime nach oben 3® überschreitet, 
werden die unteren Schichten spezifisch leichter als die oberen und müssen deshalb emporsteigen. 

3) S. Wm. M. Davis, Note on Winter Thunderstorms. American Met. Jour, Vol IX. 1892. pag. 164. 

Dass ,,Wärmegewittor“ auch in der Nacht eintreten können, darauf habe ich schon aufmerksam ge- 
macht. Gewitter vom 11. /12. August 188ö. Met. Z. 1886. S. 24:7. Gewitter am 9. Oktober 1895. Met. Z. 18U4. 
S. 427 etc. 
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Ist das vertikale Temperatuigleicligewicht duich das Empoisteigen dei tiber- 
warmten Luftmassen wieder lieigestellt, indem dabei die hoheien Sebichten durch 
die Kondensationswal me erwaimt, die unteien durcli Eegen oder Hagel und Vei- 
dunstungskalte abgekulilt woiden sind, so ist für einige Zeit wieder ein stabiler 
Witteiungszustand lieigestellt Solche Gewittei „werfen das Wetter nicht um“ wie 
man sagt. ’ 

Sie können sich aber, wenn die gleichmassige Luftdruckverteilung anhalt, in 
kurzen Peiioden öfter wiederholen, so wie dei Zustand der Überwärmung der 
unteren bchicliten wiedei emgetieten ist 

Typische Waimegewitter sind die meisten Tropengewitter, namentlich die der 
Aquatonalzone, und die Gebiigsgcwittei der Sommeinachmittage, die in Perioden 
ruhiger heiteiei Sommerwitterung täglich sich wiederholen können und stets gleich- 
massig ablaufen ® 


Gang dei meteoiol Ogis dien Elemente bei den typischen Waimeirewittein ist sehr pinfnoii 
Die lempeiatur nnd dei Dampldiuck steigen bis zum Eintritt staikerei Bewolkurg dm TeUüfe 
Feuchtigkeit niinint (am Erdboden) ab, dei tuttd.uek sinkt etwas staikei als sonst rmNachmXue 
Den Ausbiuob des &e-mttei& begleitet odei geht voraus der Gewittciwmd, dei vom Gewitteih«d 
unten meist nach allen Seiten auswai ts wehti), mehr ode» weniger in Form von heftigen Wmdstossen 
Regen und Wind machen die Temperatur lascli sinken, der Luftdruck steigt ebenso rasch das Baio- 
metei schnellt zuweilen um 2-8 mm in die Hohe Dei Wind lasst meist nach den ersteA Ergüssen 

d“ckZd'dm idaüvfFeiSSke^^^ «ediiger, der Luft- 

der ,XXivt 

gegendens) Sie gleichen völlig unseren stäikeicn lokalen Sommeigewittein ^ 

haupt d:rTÖiVtSrberfilenÄTn -otooiologischen Eischeinungen uhei- 


Die lokalen Waimegewitter sind sehr intensiv, sehr blitzreich und reich an 
zur Erde herahfalii enden Blitzen, oft von Hagel, immer mit schweren Eegengussen 
begleitet Sie erschöpfen sich aber bald, wenn sie nicht eine foitsohreitende Be- 
wegung haben, was allerdings zumeist der Fall ist. 

Eine besondere in theoretischer Hinsicht interessante Klasse von Warmege- 
wittein sind die als „Noi’- Westeis“ bekannten nachmittags oder abends auftretenden 
Gewittersturme der lieisseii Jahreszeit (April, Mai) in Bengalen und den Nordwest- 
provinzen. ^ Sie Laben dadurch besonders Aufmerksamkeit erregt, dass sie (schein- 
bar) aus einer Gegend niedrigeren Druckes dem höheren Druck zu, von NW nach 
SE fortschreiten Die Bai von Bengalen hat zu dieser Jahreszeit im Mittel höheren 
Luftdiuck als Oherindien Der Sitz der grössten Warme ist aber dann das Deccan 
lind in der Höbe ist deshalb dort ein Zentrum hoben Luftdruckes, von wo der 
Druck gegen den Himalaja bin abnimmt, wie Hill gezeigt hat ®) 


1) Der erfahrene Baohaalifer auf dei Sohmittenkoke (1950 m), Ilukingei (fiükar aut dem Sehafbeig), gab 
m>r ganz beat.mmt an, dass auob m dieser Hobe der Wind stets vom Gewitter berbommt, bei dem Gewitter am 
4 September 1889 abends aus Süd konnte icb selbst beobaobten, dass der Wind sieb mit dem Gewitter von S 
■Uber SE nack E und dann nack NE und N diekte 
Eerrari, Met Z 1888 S 70 

») Z B Klima an der Nigeimundung Met Z 1890 S 102/103, Br Bellony, der zu Bamaku am oberen 
Aiger einen Eicbardsoben Barograpben benntzto, konnte konstatieren, dass wäbiond eines Tornado das Baro- 
meter um 1-2 mm steigt und naebber auf seinen alten Stand znröelkobrt Die Temperatur sinkt um 3-4», es 
flllt Bsgen graasobt mit Hagel Der Wind diebt sieb von E über S naob W Bull beld Ni 339 September 

looD pagc 407 

Elemen?«“ Arbeit von K Bl itscb. über die StSiungen des taglieben Ganges dei meteorologiseben 

Elemente an Geu ittertagen Sitzungsberickte der Wienei Akad XXXVIII 1859 S 633 

w®/ Hill,PbiI Transactions Vol 178 1887 u Met Z B X 1889 S 367 u 418 Bmige Anomalien 
in den Winden des nordlieben Indien. Die beiseen Tagwinde aus HW weben (unten) von niedrigem zu boberem 
Druck, folgen aber der oberen Luftdruckverteilang (Espy-Koppenseke Tkeone ) 
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Auch die Gewitterstünne der heissen Zeit in Bengalen lassen demnach, wenn sie von NW her 
das Gangesthal abwärts ziehen, die Gegend höheren Luftdruckes ebenso zur Rechten liegen, wie 
unsere Gewitterzüge. Sie entsprechen völlig unseren Wärmegewittern, sind lokal, entstehen aber an 
vielen Orten zugleich. Etwas niedrigerer Luftdruck, grosse Wärme, wenig Wind oder ein feuchter 
Seewind 1) geht ihnen voraus. Sie beginnen als Staubstürme von NW, dann folgt Regen, oft auch 
Hagel, das Barometer steigt rasch und der Wind kehrt zu seiner früheren Richtung zurück. Die 
Wolkenbildungen der Nor’-westers entspricht ganz dem Moll ersehen Schema der Böenwolke 
(s. später). 

In die Klasse der Wärmegewitter gehören auch die „vulkanischen Gewitter“, 
welche in der Dampf- und Aschensäule eines Vulkanausbruches entstehen. Bei 
solchen Ausbrüchen werden grosse Massen erhitzten Wasser dampfes zu grossen 
Höhen emporgetrieben, dort zu mächtigen mit Asche gemengten Wolkenballen 
kondensiert, welche von Blitzen durchzuckt werden und auch Eegengüsse liefern.^) 

Auch über den Savannenbränden im Innern Ostafrikas bilden sich zur Höhe- 
zeit der Brände im August schwere Cumulus- Wolken, die gewöhnlich zu ein paar 
Gewitterentladungen anwachsen. 

B. Wirbelgewitter. Neben den Wärmegewittern unterscheidet man meist mit 
Mohn die „Wirbelgewitter“. Diese Benenmmg kann missverständlich dahin auf- 
gefasst werden, dass damit die Wirbelnatur des Gewitters selbst bezeichnet werden 
soll. Es sollen aber in diese Kategorie alle jene Gewitter eingereilit werden, 
welche unter dem Einflüsse einer grösseren Barometerdepression entstehen, also 
Eandbilduiigen derselben vorstellen. Gegenüber den „Wärmegewittern“ kenn- 
zeichnen sich dieselben durch eine grössere Unabhängigkeit von der Tages- und 
selbst auch von der Jahreszeit, durch ihr weniger lokales Auftreten und ihre meist 
grössere Fortpflanzungsgeschwindigkeit. Gewitter dieser Art fehlen fast ganz in 
den Tropen.“^) 

Diese sog, Wirbelgewitter entstehen im Sommerlialbjahr zumeist am südöstlichen 
oder südlichen Eande einer Barometerdepression und begleiten z. B. in Mitteleuropa 
den Vorübergang einer solchen im Nordwesten oder Norden Europas. Dagegen ge- 
hören die Winter ge Witter der nordeuropäischen Küsten und Inseln, auch jene 
Mitteleuropas, zumeist dem westlichen Quadranten einer Barometerdepression an, wo 
unter dem Einflüsse von NW- und N-Winden der Eegen in Graupelschauer und 
Schnee übergeht. Die Wirbelgewitter bringen meist einen Witterungsumschlag, 
sind die Vorläufer eines solchen. Namentlich die ersten Wärmeperioden des Früh- 
lings und Frühsommers werden meist abgeschlossen durch eine Eeihe verbreiteter 

Eliot, Storras in Bongal. Ind. Met, Menioirs. S. a. die vortroffliclio Charakteriaiernng von D. Arclii- 
bald in Nature. 30. August 1883. S. 428. — ■ Blanford, Climatos of India. London 1889. 

2) Tk. Wolf bericlitet z. B. von der Eruption des Cotopaxi, Juni 1877. Wo der Aschenregen am dichtesten 
war, in der Nähe des Vulkans bei Quito und ilber^der Westkordillere , war er von häufigen Blitzen und 
heitigon Doiinerschlägen begleitet — aber nur in der nächsten Nähe des Vulkans kondensierten sich die Wassev- 
dämpfo so, dass eine Zeitlang schwere Schlamintropfcn fielen. — Palmieri inKänitz, Rop. f. Met. III. S. 47. 
Eruption des Vesuv. Dezember 1861- 

S) P, Reichard, Verhandlungen des 7, Geographentages. Karlsriilie. S. 97. Man sehe darüber auch 
Danckolmari und Canieron. 

4) W. V. Bozüld schränkt die Bezeichnung „Wirbelgewitter“ auf jene Gewitter ein, welche ini zentralen 
Teile tieferer wohl auagebildeter Depressionen bei unruhiger stürmischer Witterung ointroten. Es entspricht dies 
in der Tliat dein Begriffe derselben, aber die Zahl der Wirbelgewittor würde dadurch über dem Koutiiiont nament- 
lich ausserordentlich eingeschränkt. (Met. Z. 1895. S. 121 : Über Gewittorbildungen, und Sitzungsberichte der 
Berliner Akad. 1892. XX. S. 18.) Wärmogewilter entstehen nach Bezold in fiacben Deprossionon mit kaum 
erkennbarem Zentrum, welche einen Zwisebenzustand zwischen Baroraetormaximum und Minimum darstollon. Auf 
den Isobarenkarten worden die Stellen ihrer Entstehung häufig durch die sog. „Gowiitersäcke“, flache Furchen 
zwischen Gebieten höheren Druckes, bezeichnot. Es muss aber dann wmlil noch eine dritte Klasse von Gewittern auf- 
gestellt worden, denn es giebt sehr viele Gewitter, welche auch diesem erweiterten Begriff der ,,WävmGgewitter“ 
nach Bozöld nicht entsproeben, aber auch ebensowenig Wirbelgewitter im obigen engeren Sinne sind. 


670 


Das GeA\ Itter 


Gewitter, oft von Hagelfalleii begleitet Die Kalte, die von W oder NW kommt, 
scheint in der Hohe fiulier emziitreten, als m den unteren Luftschichten, was die 
Gewitter- und Hagelbildiing besondeis begünstigt 

Pig 93 



Nach K Prohaska Mot Z. 1892 

Die Gewitter im Gefolge einer Barometerdcpi ession treten im Sommer halbj ah r 
hauplsachlich im südöstlichen Quadranten derselben auf, also im Gebiet giosserer 
arme,^ und sie sind deshalb zumeist auf das Land und auch auf die wärmere 
Tageszeit bes chrankt Uber den Ozeanen durften diese Gewitter viel seltener sein, 

Inwieweit die Ahkühlnng der höheren LuftschioMon duich die Eisnadeln der Cirrus- und. Ciiro-Stratus- 
wo 'Gn, die tagelang vorausgehen, erfolgen honnto, wäre zu heaehten Indem dieselben in tiefere Schichten her- 
ahsmlcen, schmelzen und verdampfen, hinden sie viel Wärme und hühlon die Luft ah 
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waljiencl Liei wieclei auf der W- und jN'W-Seite dei Depi'essioii öfter Gewitter auf- 
treten Dei grosse Wirbel legt unter dem Einflüsse mehr lokaler Verhältnisse au 
seinem Eanfle kleine sekimdaie, meist unvollständige Wirbel, Kreiselungen m der 
Atmosphaie an, die, wenn sie der Sitz heftiger Nie dei schlage weiden, zu Gewittern 
Anlass geben 

Kl ankenhcafren lut tui S\Miiemunde die ■VValiisclieinlichkeit des Aiiftietens von Circwittem 
daselbst in den voischiedeiien Oktanten einei Baiometeidepie&sion beiechnet und gefunden 

Oc\Mtteiwaliisclicinlichkeit Apiil bis Septembei (Swuiemunde ) 

Oktant dei Baiometeidepie&sion 

N E 8E S Ö\V W NW Mittel 

Pi o/ent 5 19 31 22 9 4 0 10 14 

Klossowski giebt die ITauligkeit von Gewittern in den Sektoien einei Baiometeidepiession 
iin euiopaischen Kussland folgt an 


( )kt<uit 

N 

NE 

E 

SE 

ö 

SW 

W 

NW 

Apiil, IMai, Septembei 
Juni bis August 

1 

10 

10 

55 

10 

12 

1 

1 

3 

13 

7 

36 

10 

23 

1 

7 


Piozente ^on 141G Gevuttei tagen 

Es ist demnacli im Sommeilialb)alii dei SE-Quadiaiit dei Baiometeidepiession deijeingo, in 
wclolicm die Gewitter am hauhgsten eintieten Die Gewittei beobaclitungen in den Neuengland-Staaten 
eigilben, dass 1880 in OO Pioz der Falle die Gewittei iin S- und SW-Quadianten einer Depiession 
auttiaten, 1887 40 Pioz im südlichen Quadianten Sein viele Gewittei, daiuntei einige giosse Ge- 
wittei , ti Ilten lu anticyklonischen Gebieten aut 

Die vorstehende Fig 93 (S 670) zeigt das Fortschi eiten eines Wiibelgewitters 
von Mittelitalien bis nach Mahien hinein duicli Isobronten und die Limo der mitt- 
leren Still mbahn (Nach Prohaska) 

Bas Wirbelzeiitium lag am Nachmittag des 25 August um Slip ubei dei Piovinz Peiugia, 
es tiai in Tuest und Pola zwischen 5 und 61i ein, m Graz um TVeh, in Wien um 9 h und scheint sich 
ubei den Kaipatbon aufgelöst zu haben Die Foitpflanzungsgescbwmdigkoit wai emo sehr giosso, 
antanglich ca 100 km, von GV 2 bis 71/2 abei ca 170 km Das Gewitter kam aut der Westseite der 
Fiont fiulu'i zum Ausbiuch als aut dei Ostseite, so dass es scheinbai von W her sich zu ■bewegen 
schien Es zeichnete sich diuch Meie Blitze aus, der Donnci lollte schwach, war mehr ein konti- 
nuierliches Köllen Del begleitende Stuim wai sein heftig und nclitcte vielen Schaden an 

Die das Gewittei begleitenden Luttdiuckschwaukungen zeigen die voistehcuden 4 Diagiamme 
(Fig 94) Das Liiftdi uckmniimum blieb aut dci ganzen Stieeke ziemlich das gleiche, 74G—740 mm (im 
Meeiesmveau) Die Barogiaminc zeigen ulxnall di(3 cliaiakteristischen Zacken (Schwankungen) odci 
du* sog ,,Gewitteniafoen“ (Alet Z 1892 S 108 etc und 1891 S 39 ) 

Foim des Auftretens dei Wirbclgewitter Die Wii beigewitter untei- 
sclieiden sich von den Waimogowittein im engeien Sinne auch in der Foim ilires 
Auftretens Die Front dieser Gewitterzuge ist meist sein lang, sie kann ganz 
Deutschland von Nord nach Sud einnehmeii (Man s. die Karten bei Born stein) 

Wie Feil an m Italien und unabhängig davon W. v Bezold m Bayern zu- 
eist nachgewiesen haben, ei folgt das Foitschreiten dieser Gewitter von W nach E 
zumeist m Form eines schmalen Bandes, das ziemlich nordsudlicli verlauft (s Fig. 92 
S 651) Wahrend die Lange dieses Bandes mehrere hundeit Kilometer betragen 
kann, ist dessen Breite, entspi eckend der Dauer des über einen Ort hiiiwegziehenden 
Gewitters, nur 40, höchstens 80 km 

Diese Gewitter haben auf der Frontseite eine hundert und mehr Kilometer 
hielte Ciiro-Stratusdecke ®), die dem Gewitterherd oft zwei Stunden lang voiausgeht 

0 Fach Tron (Klos so wsky und 1 erraii) ontetehen Mio Gewitter auf dieso Alt Fron, Pos orages ot 
de lern lappoits avee los mouvements generaux de TAtmospli&re Aimuairo de la Soo Mot de France 1807 
pag 95 Angot, Deutsche Met Z I 1884 S 169 

Pie Bestandteile dei Cirro-Stiatussehicht ziehen dabei, wie ich oft beobachtet habe, la&ch von SW nach 
NE, wkhrend dio Wolkendecke als Ganzes vonW odei NW gegen das Zenit sozusagen heiaufwächst Die Breite 
des Cirro-StratuRscbildes wird bei amerikanischen Gewittern zu 160 km und darüber, deren Hoho zu. 10 — 20 km 
angegeben 
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Vor dem Gewitter wellt (wenigstens auf der Nordseite der Alpen) ein Ost- oder 
Südostwind dem heraufziehenden Gewitter entgegen. Der Gewitterwind selbst 
wellt meist als Sturm senkrecht auf die Richtung der Gewitterfront. .Der Luft- 
druck, der vorher im Fallen war, schnellt dabei meist rasch in die Höhe um einige 
Millimeter, die Temperatur sinkt mehr oder weniger rasch. Häufig folgt diesen 
Gewittern Regenwetter, nasses kühles West- oder Nordwestwetter. 

Zuweilen bilden sich ähnliche Gewitter auch auf der Nordseite der Alpen 
unter dem Einflüsse eines Barometerminimums über Oberitalien und der Adria, die 
aber dann von Ost nach West fortschreiten. Doch sind diese Fälle selten und die 
Frontentwickelung und Fortpflanzungsgeschwindigkeit dieser Ostgewitter ist viel ge- 
ringer als die der Westgewitter. 

Die Beobachtungen der bayrischen Gewitterstationen haben ergeben, dass ge- 
wisse Gegenden die Entstehung von Gewittern besonders begünstigen, dass manche 
Gewitterzüge von ihnen ihren Ausgang nehmen, dass selbe als eigentliche Gewitter- 
herde bezeichnet werden können.^) 

Die Entstehung der Wirbelgewitter wird in den meisten Fällen jener der Wärmegewitter ähn- 
lich sein, denn auch sie treten vorzugsweise nach warmem oder heissem Wetter ein. Wenn mächtigere 
überwärmte untere Luftschichten vorhanden sind, so bewirken die auf der SE- oder S-Seite einer 
grossen Baroineterdepression eintretenden Winde eine Auflösung des gestörten vertikalen Temperatur- 
gleichgewichtes. Die Auslösung erfolgt in diesem Falle unter einem allgemeinen Impulse in einer 
langen Front zugleich, nicht örtlich begrenzt, wie in dem Falle der Auslösung unter lokalen Impulsen. 
Aber auch In diesem Falle können sich lokale Verhältnisse daneben geltend machen, wo durch hohe 
Feuchtigkeit und Wärme besonders dem labilen Zustande genäherte Luftschichten lagern. Solche 
Gegenden werden häufiger unter dem Einflüsse einer entfernten Barometerdepression Gewitter liefern 
als andere, wo derselbe Impuls gleichzeitig nur Bewölkung und schwächere Niederschläge erzeugt. 

Doch sind zur Entstehung dieser „Wirhelgewitter“ durchaus nicht immer überwärmte untere 
Luftschichten oder ein gestörtes vertikales Temperaturgleichgewicht nötig. Dies wird dadurch be- 
wiesen, dass, wohl unter dem Einflüsse kräftigerer Teilclepressionen , die Gewitterzüge sich nicht 
selten auf der gleichen Linie mehrmals wiederholen, nachdem längst durch schwere Eegengüsse und 
zuweilen seihst Hagelfälle eine Mischung der unteren und oberen Luftschichten stattgefunden hat 
und der sog. labile Gleichgewichtszustand dabei durchaus keine Rolle mehr spielen kann. Diese 
G<^witt(‘rzüg''‘ nähern sich wahren Wirbelgewittern, indem sie bei dem Vorübergange wiederholter 
.'I Umidärcr Depressionen zu stände kommen.*) 

1) Am 15. August 1883 vurde Peruter im Ballon Vindotona vom SE-Wind dem Ge^vittor entgegen- 
gctriehen. 

Eine besondere Klasse von Gewittern, die in ihrem Aul'treten mit diesen ,,Wirbelgewittern“' viel Ähn- 
lichkeit hat, auch in der langen Frontontwicltelung, ist mehr anticyklonaleii Ursprungs. Wenn, wie dies meist im 
Sommer der Fall, der hohe Luftdruck in W oder SW von Mitteleuropa liegt, und sich der Osten bei heiterem 
Wetter rasch erwärmt, wobei der Luftdruck dort sinkt, treten dann öfter Vorstösse des hohen Druckes von 
Westen her ein, in Begleitung eines verbreiteten W- Gewitters mit rasch steigendem Luftdimck. Demselben 
folgt aber sogleich wieder Aufheiterung bei wieder hergestellten höherem Druck und Erwärmung. Das kann 
sich mehrmals wiederholen. 

8) Solche Gewitterherde sind z. B. die sumpfigen Niederungen zwischen den grösseren Seen und den 
Alpen, so insbesondere die Gegend zwischen dem Ammersee, Starnbergersee und Chiemsee und den Alpen; die 
ausgedehntesten, Bayern durchziehenden Gewitter dürften ihren Ursprung zwischen Eheiii- und Schwarzwald 
haben: Bezold, Untersuchungen über Ge-witter in Bayern und Württemberg. Zeitschrift f. Met. XVIII. 1883. 
S. 200. 

Gl. Hess hat die Gewittorhei'dö der Schweiz festzustollen gesucht. Die grössten Brutstätten der Ge- 
witter sind dort der Baseler Jura und das angrenzende Solothurnor Gebiet, dann das obere Ende des Züricbox 
Sees und das Vorland des Säntis, Appenzell und St. Gallen. Interessant ist die Gewitterverteilung auf dem Vier- 
waldstätter See. Es entfallen auf die Luzerner und Alpnacher Bucht 10, auf den Küssnachter Arm und die 
Vitznauer Bucht 7, Gorsauer Bucht 4, Flüoler See (Brunnen, Fluolen) nur 2. Die Hochalpon haben relativ wenig 
Gewitter, ebenso Tessin. 

*) Oirro Ferrari namentlich hat gezeigt, dass dieselbe grössere Depression 2 bis 3 Folgen von Gewittei'- 
zügen veranlassen kann, die an einem gegebenen Orte im Intervallen von mehreren Stunden vorüberziehen. Am 
Barometer erzeugt jeder dieser Gewitterzüge die charakteristische ,, Gewitternase“. Dies zeigen z. B. die drei 
Gewitter vom 10. Juli 1883, die Ferrari besonders untersucht hat und die über den Montblanc hinweggezogen 
sind, das erste lO^/aha, das zweite um 2h p m und das dritte um 5— Gh pm. Sie haben der Reihe nach ganz Nortl- 
italien durchzogen. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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C Gewitter in den Grenzgebieten zwischen kalten und warmen Raumen, 
Diesen Gewittern ist bisliei noch nicht die gebührende Beachtung geschenkt worden 
Sie duiften voi läufig als eine besondeie Klasse hingestellt werden Das am meisten 
charakteristische meteorologische Moment bei diesen Gewittern ist, dass, ganz im 
Gegensatz zu dei vorheri sehenden Ansicht über die Entstehung der Gewitter, die- 
selben in Gebieten oder Streifen entstehen, wo es unten kalt und oben warm ist, 
also ein stabiler vertikaler theimischer Gleichgewichtszustand herrscht. Zudem stehen 
sie meist nicht in direktei kausaler Beziehung zu einer Baiometeidepressioii, können 
demnach auch nicht als Wirbelgewittei aufgefasst werden 

Auf der Nord-, sowie auch auf dei Sudseite der Ostalpen entstehen häufig 
Gewitter in einem Gebiete noimalen oder selbst hohen Luftdiuckes, wenn im Westen 
das Barometei rasch steigt und der hohe Luftdiuck ostwärts vordringt, wobei zu- 
gleich kalte Luft wie ein Keil sich unten einschiebt und die warmeie Luft daselbst 
gleichsam auf den Kücken nimmt An dei Stiinseite dieser kalten Welle höheren 
Druckes entstehen dann in der waimeren Jahreszeit zahli eiche Gewittei , wahrend 
der Luftdruck rasch steigt 

Da die Mischung warmer und kalter Luft keine starke Kondensation des 
Wasserdampfes ei zeugen kann, muss man sich dieselbe im voi liegenden Falle da- 
durch erklären, dass die warme Luft durch die unten eindringende kalte Luft ge- 
hoben wild und dabei dynamisch so lascli abkuhlt, dass dadurch die Veran- 
lassung zu schweien Niedei schlagen und Gewittern gegeben wiid Wahischeinlich 
aber wird durch Wiibclbildungen an der Begrenzungsflache der unteren kalten und 
oberen waimen Luft eine weiteie Veranlassung zur Kondensation gegeben Die 
Hagelfalle, welche solche Gewittei nicht selten begleiten, scheinen darauf hinzu- 
weisen 

Wenn dei Westen kalt ist hoi hohem Luftdiuck, der Osten und Sudosten 
waim hei niediigerem Luftdruck (zuweilen besteht auch eine seichte Depression 
über Oberitalien), dann entstehen nicht selten zahlreiche Gewitterzuge aus S und 
SW, welche zuweilen einige Tage lang sich folgen und sämtliche Alpenketten ubei- 

Zuweilaii ontstolion Gewitter untoi dem Eniflusso klomei lokaler Dcpiessioneu, welche in rloi Thai als 
othle Wirhelgewitter oibchomen Ick habe sowohl m Kromsmüiister (einmal) als auch an Wien (mehimals) Ge- 
witterhildangen beobachtet, welche fast nngs am den Iloiizont herum oifolgtea, so dass die Wolkonbildungon 
eine kreisende Bewegang zeigten Die Gewittei blieben lokal besdiTaiikt, sie entstanden oüoiibar uiitei dom Ein- 
flüsse eines kleinen lokalen Baromeiermuuimims 

In Obontalien Hi keinen nach den Studien und Kai ton von Feriaii wolche Wirbelgewittei im Gebiete 
kleiner abei wohl abgegron/tor Baroniotermmiina häufigei aulzutieton 

K Pi oll aska hat solche Gewittei besclineböii in Mot Z 1894 S 24 Gewitter vom 10 Olct 189d, letzte- 
res besonders instiuhtiv Baroraetörmaximum über Sudlrankioich, hoher Druck von W nach E vordringend Ohtn- 
steiermaik kalt, S-O», Stidsteierraark waini, 22—24.0 An der Stirnseite dei vuidrmgeiiden kalten Liüt Gewitter 
und Hagel Oben SSW, nach dem Zug der hohen Wolken Sonnblick S Tempeiaturabnahme 0 'iG^ pro 100 m 
Das Gebiet im Süden, wo die Teildepression lag, bheb gowittorfiei 

Der 27 September 1885 war ein sein gewitteneioher Tag in den Ostalpon Es wai dabei oben wann, 


unten kalt Z B 




27 Septeuiber Temperaiui 

7 h 

2 h 

9h 

Schatberg 1780 in 

0 lO 

12 10 

10 oo 

Bregenz, Salzburg, Kronismünster 400 m 

8 SO 

U 80 

10 30 


Am 28 September Schneefall m der Schweiz, zuerst in dei Niederung, dann erat auf den Hohen, 
zu Zürich früher al& auf dem Säntis 

Von besonderem Interesse ist auch das Nachtgewitter aus Osten vom 21 /22 August 1892 (Met Z 1893 
S 29) Auf dom Sonnblick das heftigste früher beobachtete, von Oli 15 bis 9 h 10 m am am 22 Hoher Diuck in 
E und warm dort, in W kalt, aber auch dort hoher Diuck Die untere Höhe der Cumuli in Kärnten betrug 2600 m 
Langsame Wärmeabnahme, unter normal An den heissen vorausgehenden Tagen, wo lasche Wiumeabnahmo 
bestand, gab es keine Gewitter. 
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queren, also sehr liocli zielien. Die Gewitter treten dann, auf der Nordseite der 
Alpen wenigstens, bei niedriger Temperatur und ziemlich hohem Luftdruck auf, hei 
langsamer Wärmeabnahme nach oben. 

Am bemerkenswertesten waren in dieser Hinsicht die Gewitterzüge vom 4. — 7. August 1890. 
Nach einer Abkühlung bei Westwind und Trübung setzten ganz unerwartet am 4. nachmittags diese 
Gewitterzüge aus SE und S ein und wiederholten sieh bei Tag wie bei Nacht. Sie kamen quer 
über die Alpen, zogen bis nach Böhmen hinein, waren sehr blitzreich und verursachten viele Schaden- 
feuer. Die Temperaturabweichung war im Norden der Ostalpen — 1*^ bis — 2*^, während sie in West- 
ungarn und Kroatien zu Anfang der Periode -f- 7 bis +8® war, zu Ende noch 1 — 2°. Der Temperatur- 
gegensatz zwischen W und E blieb mehrere Tage bestehen, die Gewitter traten dort am stärksten 
auf, wo der horizontale Temperaturgradient am grössten war und in der Höhe die warme feuchte 
Luft aus SE direkt den kalten konträren Unterwind überwehte. Es kehrt sich hier der Gradient 
um und ist vom warmen gegen das kalte Gebiet gerichtet. Die Gewitterzuge lassen deshalb das 
warme Gebiet zur Hechten liegen.') 

Das Interessante bei diesen Gewittern ist, wie nochmals hervorgeboben werden 
soll, dass die Wärmeabnahme mit der Höhe bis zur Gewitterhöhe hinauf (bis 3 km) 
unter normal, also recht stabil ist. Sie müssen daher einer dynamischen, nicht 
aber einer thermischen Gleichgewichtsstörung ihre Entstehung verdanken. 

Bei einer ähnlichen Klasse von Gewittern, die in Wien keinen kleinen Bruch- 
teil sämtlicher Gewitter bilden, ist dies offenbar auch der Pall. 

Nach heissen Tagen tritt (meist Abends) Weststurm ein (in Oherösterreich früher schon mit 
Gewittern), die Temperatur sinkt rasch (in zwei Fällen von 30 bis auf 10°), der Himmel bleibt 
heiter, oder bedeckt sich mit einigen Fracto-Cumuli. 

Am anderen Tage erst hei anhaltenden kaltem Wind (oder in der Nacht, wenn die Abkühlung 
schon am Morgen vorher eingetreten) bilden sieh Gewitterzüge von S oder SW herauf, die sich oft 
mehrfach wiederholen, mit schweren Regengüssen. Der kalte Unterwind behält aber die Herrschaft. 

Im Frühjahr und Frühsommer bei kaltem nassen W- und NW- Wetter treten ganz unerwartet 
Gewitter aus SE auf, welche in manchen Fällen die Periode kalten nassen Wetters beenden, es folgt 
ihnen warmes schönes Wetter. Sie bringen Wärme, nicht Abkühlung wie die meisten Gewitter. Es 
ist eine üben-aschende Erscheinung, hei kaltem stürmischen W- oder NW-Wind Gewitter aus SE fast 
rechtwinklig auf den Unterwind heraufzieheii zu sehen. Diese Gewitterzüge wiederholen sich nicht 
selten am gleichen Tage oder einige Tage hintereinander.^) 

Diese ganze I^lasse von Gewittern, bei welchen die unteren Schichten relativ 
kalt, die oberen warm sind, das thermische vertikale Gleichgewicht also stabil ist, 
verdanken ihre Entstehung offenbar einem dynamisch labilen Gleichgewicht, welches an 
der geneigten „Begegnungsfläche“ kalter und warmer Luftströmungen eintreten kann. 

D. Gewitterböen. Zuweilen nehmen die grossen Prontgewitter, die im Gefolge 
einer sekundären Depression ein Land durchziehen, eine besonders markante, durch 
orkanartige Windstösse längs eines grossen Teiles der Gewitterfront bezeichnete 
Porm an. Die Luftdruckverteilung, die einem solchen fortschreitenden bandförmigen 
Sturnigebiete zu Grunde liegt, gleicht an der Erdoberfläche jener in einer Y-Depression. 
Das V hat sich aber in eine lange Kinne niedrigen Luftdruckes umgewandelt, 
welche auf ihrer Eückseite einen barometrischen Steilrand hat. (Fig. 95.) Vorne 
wehen warme südliche oder südöstliche Winde, mit mehr oder weniger heiterem 
Himmel, auf der Eückseite herrschen unvermittelt Niederschläge mit kalten West- 
winden, die mit Sturmesgewalt in Stössen wehen, senkrecht auf die Front des 
meist mit grosser Schnelligkeit von West nach Ost fortschreitenden Wetter- 

1) Die intöressanteji Gewitter vom 4./7. August und vom 25./26. August 1890 liat K. Proliaska eingekend 
bosekrieben und letztere durch Isotkoraon- und Isobarenkarten erläutert (s. auck oben S. 670). Die Umkohrung des 
Gradienten in 2500m wird für die letzteren Gewittertypen nackgewiesen. Met. Z. 1891. S. 26 und 1892. S. 161. 

2) Z, ß. am 23., 29., 30. April und 1. Mai 1892. In manchen Fällen verstärkt sieh der kühle Unterwind 
beim Heraufziehen des Gewitters, rechtwinklig auf denselben, zuweilen wird er schwächer, w'enn der Gewitter- 
herd näher kommt, setzt aber dann wieder heftig ein. 

W. Blasius hat sein ganzes meteorologisches System auf die Vorgänge an der Begrenzungsfläche 
kalter und warmer Luftströmungen gegründet. Aber erst Max Möller bat in streng wissenschaftlicher Weise 
die Bedeutung derselben nachgewiesen. Der räuinlicho Gradient. Mot. Z. 1895. S. 89, besonders S. 95 etc. 

43* 
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fituizes. Das am meisten cliaiakteiistisclie kei dieser Eisclicinimg ist ein sebroffer 
Tempel aturgegeiisatz, der zu beiden Seiten der Liiftdriickiiiine auf einen schmalen 
Stieifen konzentiiei t ist, die demselben entsprechende Diuckstufe und die von Niedei- 
schlagen begleiteten stlllml^cllen Wnulsfosso längs der ganzen Lime Die Gewittei- 

eiscliemungen sind dabei sekundärer 


Fig 0) 



Natur und nicht immer längs der 
ganzen Fiont zu beobachten, ja die- 
selben können auch ganz fehlen 

Tiotzdem schliesst sich die Dar- 
stellung dieses Phänomens am besten 
an jene dei giossen Ei ontgewitter an 
Die cliaraktei i stisclie W olkenform 
dei Gewitteiboen ist cm scheinbar im 
Halbkrei s hei aufzie hender dunklerWol- 
kenvuilst, hinter welchem die lichtere 
Kegenwand siclitbaiMviid.') (Pig 96) 
Diese Böen stehen in der schon 
ei wähnten Beziehung zu einer sekun- 
daien oder einer Hauptdepression und 
die langen Stmm-, Degen- und Ge 
V itteilionten können gleichsam als 
Dadius vektoi zum Zentium der Haupt- 
dopic^sioii angesehen \\ erden, der sich 
entgegengesetzt dem Zoigei einer Uhr 
um dieselbe dicht (s Fig 97) Die 
Diuckrnino und Diuckstufe, welche 
demselben entspricht, ist nur an der 


Xsoltaif'ii il('i Boti ^om 27 Auj^iist ISpo, iili ilionils 
N.k li Dui ind (f i tu il Ip 


Eidoberflache voihaiiden, in lelativ 
gciinger Hohe verlaufen die Isoharen 
im Sumo der sekundaien oder der 


Fiff or. 





Bü^öiiformigo ßoenwolko (Dijutstlio S'owaitö, Spgülhandbuch ) 


Hauptdepression Die Diuckstufe ist ein Eff(‘kt clei niedngen Tempeiatur auf der 
Rückseite des Phänomens und dahei auf die unteren Schichten beschrankt 

Boi den 'Fian/üsen heissen diese Bdon „ffiains‘% und '^le uutoi scheiden giain oiageux oder hloss giain 
(lo vent Die charalvteiistisclio Wollcenfoim hiingt iminor Sturmstosso, aber nicht «'Olten ohne Geivitter, zuweilen 
selbst olme Regen, so dass hinter dei selben heller Hnnmel erscheint 
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Die folgende Fig. 98 S. 678, welche die Barogramme während des Vorüberganges 
der orkanartigen Böe vom 26. August 1897 darstellt, zeigt, dass von der gewaltigen 
Druckstufe beim plötzlichen Einbruch des Weststurmes an der Erdoberfläche in 
einer relativen Höhe von ca. 2600 m gar nichts mehr zu sehen ist. Man beachte die 
gleichzeitigen Barogramme von Zell a. S. (nahe dem Fusse des Sonnblick) und vom 



Isoclironeii der Bae vom 27./2S. August 1890. Nacli Durand Gr eville. 
Das Auftreten von Gewittern ist dureli Scliraflierung angedeutet.i) 


Sonnblickgipfel Diese Druckstufen, sowie die sogenannten „Gewitternasen“ scheinen 
durch rascheDichtigkeitsänderungen der unteren Luftschichten verursacht zu werden.^) 


1) Die Gescliwindiglceit des JFortselireitens dieser Böe von der Küste von Franlireich bis Mitteleuropa war 
65 km pro Stunde. Die Gewitter begannen erst um Ikpm und körten am Abend wieder auf. Die Depression 
(um Gk südliok von Hamburg, 744 mm) war bei ikrem Fortschreiteu über die Ostsee von einem furchtbaren Wirbel- 
sturm begleitet (Helsingfors 53 m pro Sekunde). Die Gradienten der Drnekrinne in Deutschland betrugen im 
Mittel etwa 10 mm. E. Durand Grdville, Les grains et los orages. Annales du Bureau Centr. Met. 1892. 
I. Momoires, und Met. Z. 1897. S. 8. Böen und Tornados. 

2) M. Margules, Vergleichung der Barogramme etc. Mot. Z. 1897. S. 248. . v. Bezold hat auch 

au die plötzliche Kondensation unterkühlten Wasserdampfes als Ursache gedacht, aber dann müsste die Druck- 
zunalime auch oben auftreten, da die Expansion der Luft nach allen Seiten stattfindet. 

Die von Margules vorgenommene Vergleichung dev Barographenkurven von Thal- uud Bergstationen 
hat ergeben, dass die Drnckzunahme hauptsächlich bis zu 2000 m relativ stattfindet, darüber hinaus bleibt der 
Druck konstant, während das Barometer im Thal um einige Millimeter steigt. Die \ erdrängung wärmerer Luft 
durch kältere in den unteren Schichten erzeugt die Druckstufe. Schwieriger zu erklären ist das oft folgende 
Sinken des Barometers, während unten die Abkühlung andauert. Das Statiouspaar Klagenfurt-Obir zeigt dann 
öfter, dass oben eine Erwärmung eintritt. Wahrscheinlich sind aber dynamische Ursachen zumeist dabei 
im Spiele. 
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"Fig 98 


W Koppen Lat eine ausgezeichnete Beschi eibiing einer grossen Gewitterboe 
(vom 9 August 1881) geliefert^), welche zur Aufklaiung der Mechanik dieser 
„Wetterstürze“ wesentlich heigetiagen hat und die deshalb typisch geworden ist 
Dieselbe soll deshalb hier im kuizen Auszuge (nach Möller) Platz finden. Auch 

der sogenannte „Eurydice Squall“, 
eine furchtbare Schneeboe, in wel- 
cher die Fregatte „Eurydice“ kon- 
terte, und die England am 24 Marz 
1878 in einer Lange von mehr als 
650 km bei einer Breite von bloss 
1 ^/ 2 — 5 km mit einer Geschwindig- 
keit bis zu 90 km pio Stunde durch- 
zog, hat eine für die Kenntnis der 
Natur dieser Erscheinungen wichtige 
Beschreibung gefunden ®) 



Barogramme der Boe vom 26 August 1897 
(Met Z 1898 ) 


Am 9 August 1881 befand sich um 
8 h morgens ein Dopiessions/sentrum mit 
744 mm ubei der Nordsee In. SE davon 
liess sich m Deutschland ein schwach 
entwickeltes Teilminimum an einer Aus- 
buchtung der Isobaren erkennen Hier 
herrschte schon am Morgen eine hohe Tem- 
peratur von 20^ Im Laufe des Voi mittags 
wanderte die sekundäre Depression mit zu 
nehmender Intensitaf gegen E, eireichte um 
3 h nachmittags zur Zeit dei höchsten Tages- 
warmc ihie grösste Entwickelung, nahm dann 
an Tiefe ah, um am 10 in Kussland zu vei- 
scliwmclen Dieses Teilminimum erzeugte 
voimittags in Deutschland bei ziemlich 
heiterem Wetter leichte südöstliche Winde, 
so dass die Tempeiatui auf der Ostseite 
desselben sich” bis zu 30° steigerte Auf dei Kuckseite dieser Ausbuchtung der Isobaien aber trat 
gleichzeitig eine ausseroi dentlich rasche Tempeiaturabnahme bis auf 17— 15<^ C ein, welche durch 
stürmische westliche Winde im Laufe des Tages ubei ganz Deutschland getiagcn wuide An dei 
Grenze der warmen und kalten Luft kamen ausgedehnte Gcwittei zum Ausbruch, welche, m lang- 
gestreckter Front von den Alpen bis nach Danemaik reichend, dem tiefsten Di uck des Teilminimums 
(der Druckrmne) auf dem Fusse folgten 

Die Druckveiteilung in der Hohe und an der Eidobeiflache wai dabei, wie die Keebnung er- 
giebt, eine verschiedene In der Hohe verliefen die Isobaren mehr geradlinig, wählend an der Erd- 
oberfläche, da der Druck m der kalten Luft nach unten laschei zunahm, eine Druckstufc entstand 
In der warmen Luft ei streckte sich dei niedrige Druck inForm einer Kinne oder einer spitzen V-Dcpression 
bis gegen die Alpen, während er sich ubei Dänemaik mit der Hauptdepiession veieimgte (ähnlich wie m 
Fig 95) Dem Verlaufe der Isobaren in der Hohe entsprechend, wehte daselbst etwa oberhalb 600 m Hohe 
SW-Wind, welcher z B am Eiesengebirge kältere Luft aus W berbeifuhite, bevoi noch an der Eid- 
oberfläche selbst der kalte W-Wind sich eingestellt hatte Wo derart eine Überflutung dc 3 i warmen 
unteren Luft durch diese kältere Luft in der Hohe eintrat, wurde das veitikale Gleichgewicht der 
Luft gestört Die warme Luft durchbrach daselbst, Gewitter ei zeugend, die oboien kälteren Sclnchten 
Damit waren die Vorbedingungen für die Ausbildung des Boensturmes gegeben, welche, einmal ein- 


Bie Sturmböe vom 26 Augubt hatto m Weatöstei reich eine PortpflanzungsgoschM'indigkeit von. ca 90 Km 
pro Stunde und zeigte dahei auf einem Stieifen von 18 km Breite einen Gradienten von 43 mm In Gmunden 
schnellte der Luftdruck um 3 h um 7 mm in die Hoho In Zell a. S stieg der Druck langsamer, auf dem Sonn- 
blick zeigten sich weder im Luftdruck, noch in der Temperatur und Windrichtung hemoikensweite Änderungen 
Unten in den Thhlern trat mit Einbruch des Stuimes sehr starke Abkühlung ein, zu Zell a S von 17 0° auf 
7 40 Del Wettersturz erstreckte sich hi& zu einer Höhe von ca 2000 ra S M Margules, Met Z 1897 S 251 
und Baro- und Thermogrammo von Thal- und Bergstationen Met Z 1898 S 1—16 

i)W Koppen, Der Ge u ittersturm vom 9 August 1881 Annalen der Hydiographie 1882 X S 595 
und 714, und Met Z XIX 1884 S 12 etc 

2; W CI Ley, The Eurydice Sqnall Symons’ Met. Mag Vol XIH 1878 psg 33, und E Aber- 
cromhy in Quart Jouin E Met Soc Vol X pag 178 Man s a American Mot Journ Voll pag 203 etc 
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geleitet, weite Länderstrecken durchzog. Im Osten des Gewitters herrscht noch drücke:^e Hitze, 
es weht massiger SE und der Himmel erscheint nur mit Cirruswolken leicht bezogen. Da hallen 
sich am Westhorizont die schwarzen Gewitterwolken zusammen, die, vom Orkan begleitet, gewaltige 
Regen- und Hagelmengen herabsenden. In scharfer Grenzscheide berühren sich hier warme und kalte 
Luftmassen, erstere liegt vor dem Gewittergewölk im Osten, während letztere von West heranstürmt, 
und den ganzen Raum bis zum Erdboden erfüllt. ■ Denn im Hiederfallen verdrängt die 
zum Teil die warme, mischt sich mit dieser und es sinkt die Temperatur des Gemenges alsbald noch 
tiefer, da kalter Regen und Hagel die unteren Luftschichten bedeutend abkühlt. Sofort nimmt, dem 

Fig. 99. 



TemperaturverteiluBg üljer Mitteleuropa am 9. August 1881 um 21i uaetaittags (Ortszeit). Naoli V. KSppen. 
Die GeWote des orkanartigeu Windes um 21l sind schraffiert, sie entsprechen dem grössten Temperaturgefälle. 


Gewicht der schweren um 15“ kälteren Luft entsprechend, der Druck hinter dom Wolkenrande nm 
mehrere Millimeter zu, wobei die stärkste Druckstufe an der Erdoberfläche emtntt. Mit_ einer, zu- 
mal in der Tiefe grossen Gewalt drängt daher die kalte I.uft_ nach Ost vorwärts und err ei^t m de 
mhe des Erdbodens ganz enorme Geschwindigkeiten, welche im vorliegenden Falle 30 40 m erreicht 

Lben müssen D efe gcw Windstärkt konnte sich aushilden,_ da d e Dimckdifferenz von 

2-4mm Z über eine kleine Distanz verteilt war und auf ein verhältnismässig kleines Luftquantum 
wirkte und weil die Luft hei Durclieilung dieser Druckstufe nur einen kleinen Weg zurucklegte, so- 
mit nur massigen Verlust an lebendiger Kraft durch Reibungswiderstande erlitt. 

Es hatten sich mehrere Gewitter ausgebildet, von denen das bedeutendste um_ 9h vormittags 
in Belgien entstand, um 2h nachmittags znm 

schmaler von S nach N reichender Streit quer zu seiner Erstreckung nach E wanderte. Lm -h erstickte 
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sicli die Boe von Daiiemaik bis zu den Alpen, ubeiall von oikanaitigem Wind und scliweiem Regen 
begleitet Auf dem linken Flügel iii Holstein fielen bedeutende Hagelmassen, welche zu 5 Millionen 
Kubikmetei geschätzt weiden konnten und ungelieuien Schaden amichteten Das giossaitige Phä- 
nomen eil eichte 7 h abends Hinteiponimern und Posen, bis endlich das Gewittei völlig geschwächt 
mit dem Einhiuch dei Nacht sich in Ostpieiissen und Polen auf loste 

Die Foitpflanzungsgescliwindigkeit dieses Gewitters ergab sich zu IG— 24 in nio Sekunde 
(57 — 87 km pio Stunde) 

Wo der Niedei schlag am staiksten wai und zum Teil m festei Foim fiel, war die Temperatui- 
difteienz am giossten Zwischen Neustadt (2G 1») und Segebeig (14 C) eii eichte dieselbe um 2h 115 « 
aut nui 39 km Fntteinung Die \oi stehende Fig 99 zeigt den Zusammenhang dei Tempeiatuiveiteilun«-»- 
mit der Vcibieitung des Oikans, die Sti ecke dei gi ossten Di uckstufe entspiicht dem stärksten Teim 
peiatui gefalle 

Da die Windgeschwindigkeit in der Sturmhoe grosser ist, als die des Fort- 
schreitens des ganzen Phänomens, so stellt sich Möller den dynamischen Vorgang 
dabei folgendermassen vor 

Schidg ahwaits lallend eiicicht dei Boenstunn die voideie Gienzc des Phänomens und wiid 
hiei duich Roibungswideistand gehemmt Die ihier Bewegung zum Teil beiaubto Luit wiid dmch 
die uachdiaiigendon Massen kaltei Luft emporgehoben und gleichzeitig von dem mit 20 m Geschwindig- 
keit voi düngenden X^lianomen überholt, so dass diese Luft in den Ausgangspunkt des fallenden Boen- 
sturmes in dei Hohe gerät und nun aufs neue den Sturm speist Dieser wiederholte Kieislaut dei- 
selben Luftmasse trägt zui Eiklärung der giossen Temperaturstufe wesentlich hei 

Del Voi gang gleicht 
einer Kältemaschine 
Eist Auttateigen waimei 
Luft, welche in dei Hohe 
ziemlich kalt wird, 
dann Ubeitiagung die- 
sei Kalte durch dieNie- 
dei schlage auf die un- 
tei en KSchichten , Ab- 
kühlung dei selben auf 
eine Tempeiatur, wel- 
che der Tempeiatur dei 
oberen Schichten nahe 
kommt, und zum 
Schlüsse Einpoitieihen 
diesei schon im Beginn 
der steigenden Bewe- 
gung kalten Luft Die 
nun folgende Expan- 
sionserkaltung tliut ihi 
Ubiiges, um selbst 
Fl ostkalte eizeugeu zu 
■7 können Dei Yoigang 

gleicht jenem in den 
Kaltluftmaschnien 
Mollei meint, dass 
auf diese Weise auch 
die llagolbildung em- 
gelcitet werden kann 
Die Fig 100 stellt 
den ganz en Y org an g 
nach dei Auffassung 
von M 0 1 1 0 1 voi , wel- 
che allgemeine Anoi- 

kennung gefunden hat’) Die Fig 101 zeigt einen ähnlichen Cumulo -Nimbus nn ()uei schnitt mich 
den Beobachtungen am Blue Hill-Obseivatorium von H Clayton 

Blanford z B hemeikt, dass diesollio völlig mit seinen eigenen Walirnehmungön hei den G-eivittei- 
und Hagelstdniien dei heissen Zeit in Bengalen tthereinsümmt — Der Wolkenkragen oder die Wolkendiapeiio 
vor der Rogenwand ^Yird durch diese kalte, aber auch fast gesättigt- feuchte Luft hei ihrem Einporstoigen ge- 
hihlet Hiei kann sieh, meint Möller, in relativ geringer Höhe Hagel bilden, denn der Voigang gleiuht einer 
Kältemaschine Das würde erklären, dass zuweilen im Thalo Hagel fallen kann, wählend höher auf Bergen die 
Temperatur über Null blieb M Möller, Tlnteisuchung über die Lufttemperatur und Luftbewegung in einer 
Boe. Deutsche Met Z I 1884 S 230 Erläuterung zu den Buchstaben in Eig 100 a, b, c Wmdstrahlen, die 
vom Bande bei 0 ausgehen, bei P die Eide treffen und dann retardiert aufateigen, die punktierte Zone vor 0 
und hinter dem Wolkenkiagen eut-^pncht der Hagelzone, rückwärts bei e und f beginnt die Regenzoue 


Fig 100 
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Die Ursaclie für die Ausbildung einer Druckstufe und damit für die wesent- 
lichste mittelbare Ursache für den kurzen orkanartigen Sturm findet Koppen einer- 
seits in der durch die Niederschläge bewirkten Zusammendrängung der Isothermen 
in der betreffenden Gegend, anderseits in einer mit der Brandung zu vergleichen- 
den Wirkung der Reibung, die Ersclieinimg hat die grösste äussere Analogie mit 
den Böewellen in den Flussmündungen. 

Auf der SE- Seite einer Barometerdepression entsteht durch Insolation ein Ge- 
biet hoher Wärme und zugleich damit in den unteren Schichten ein Ausläufer der 
Depression, w^ährend in der Höhe (in 6 — 700 m) die Isobaren ihre elliptische Ge- 
stalt behalten. Der östliche Teil dieser Ausbuchtung der Isobaren bleibt dadurch 
dem abkühlenden Einflüsse der Strömung aus W entzogen und kann bei schwachem 
südlichen Wind seine Temperatur ungestört steigern. Der westliche Teil dagegen 
wird früh durch die kühle Luft aus West, die bei gleichzeitigem Fortschreiten der 
Hauptdepression einen immer nördlicheren Ursprungsort erhält, überflutet. In der 
Grenzzone entsteht durch den Auftrieb der wärmeren Luft Regen und durch diesen 
»wird die niedrige Temperatur hart an die Grenze der hohen Temperatur vorge- 
schoben und so eine Temperaturstufe erzeugt, welche ihrerseits wieder eine Druckstufe 
zur Folge hat, die sich beide nach der Seite der höheren Temperatur fortpflanzen. 
Die Druckstufe erzeugt eine ausserordentliche Windstärke auf der ganzen Breite 
der Stufe während ihres etwa 10 Minuten währenden Vorüberganges. Gespeist 
wird dieses Sturmband etwa zu durch die aus der Höhe meist im Regen her- 
absteigenden Luftmassen. 

Assinann vergleicht die heranziehende schwarze Wolke bei dem furchtbaren 
Gewittersturm vom 7. August 1898 bei Köln mit einer riesigen Walze (Wirbel 
mit horizontaler Achse). Der Vorübergang derselben dauerte bloss 4 Minuten (sie 
hatte also nur eine Breite von 2 — 300 m), hiuterliess aber die schrecklichsten 
Zerstörungen, die man irrtümlich einer Trombe (Wirbel mit vertikaler Achse) zu- 
geschrieben hat. 

Litteratur über Gewitter, die nicht schon angeführt, aber im Vorstehenden benutzt worden 
ist: H. Mohn und H. H. Hildebrandsson, Les orages dans la Peninsule Scandinave. Soc. E. 
d’Upsal 1887. Upsal. — Gewitter in Eussland. Schönrock, Berg, Beyer und Heintz. Eep. 
für Met. Bd. XI, Nr. 12 und 13, Bd. XII, Nr. 13,^ Bd. XIII, Nr. 5 und 11, Bd. XVII, Nr.^ 7 und 8. 

Dr. Giro Ferrari, Osservazioni dei temporali raccolte nel anno — , Annali della Met. Italiana. P. I, 
1881, P. 1, 1883, P. I, 1885. Schiap arelli, Frisiani, Pini. Sui teinp. osserv. nell Italia superiore. 
Publ. del K. Specola die Brera, Nr. XVI, XVII und XVIII. S. a. Zeitschrift für Met. 1884. S. 353, 
Deutsch. Met. Z. II, 1885. S’. 353. Lang, Gewitterstudien in Italien, Met. Z. XXIIL (1888). S. 1 
und 62. — Gewitterstudien in Bayern von W. v. Bezold und Lang in den Beobachtungen der Met. 
Stationen in Bayern. Bd. I—IIl. 1880—1882 und in mehreren späteren Jahrgängen. Iv. Prohaska, 
Beobachtungen über Gewitter und Hagelschläge in Steiermark, Kärnten und Oberkrain. Graz, 
Naturw. Verein, s. a. Zeitschrift f. Met. 1889. S. 176. — Die Ergebnisse der französischen Gewitter- 
heohachtungen finden sich zerstreut in den Publikationen der meteorologischen Kommissionen der 
Departements und in den Publikationen des Pariser Observatoriums. Atlas Met. de TObservaloire de Paris 
1869 etc. und Annales du Bureau Central Met. 1876 etc. (speziell Pluinadon in Atlas Met. Anntui 
1876). Die Litteratur über Gewitter ist so gross, dass nicht spezieller auf dieselbe eingegangen 
werden kann. Die gewiss wertvollen Ergebnisse des Gewitterbeohachtuiigsdienstes in Frankreich 
haben leider noch keine zusammenfassende Bearbeitung gefunden. 

E. Assmann, Die Gewitter in Mitteldeutschland. Halle 1885. L. Häpke, Beiträge zur 
Physiographie der Gewitter. Bremen 1881. Hegyfoky, Gewitter in Ungarn. Bericht darüber Met. 
Z. XXV. 1890. Litteraturh erlebt S. 49. " L. So hucke, Gewitterstudien auf Grund von Ballonfahrten. 
Abhandiungen der königlich bayerischen Akademie II. Kl. Bd. XVIII. 1894. Davis und Ward, 

, Foreign Studies of Thimderstorms. American Met. Journal. Vol. II u. s. w. 

1) E. Assmann, Zur Mechanik des Gewitters und der Gewittor-sturm vom 7. August 1898 bei Köln a. Eli. 
„Das W^etter.“ 1898. S. 193. Im Süden und Südosten war es sehr heiss, 2h Temperatur 30—36'^. Auf der 
Westseite aber, in der über der Nordsee lagernden Hauptdepression, bei nördlichen Winden und bedecktem 
Himmel, war es kühl. Helder 1(P. Dieser Temperaturgegensatz spielt heim Zustandekommen der Böe (wie auch 
bei den Tromben und Tornados, s. später) eine wesentliche Rolle. 
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Definition des Hagels Untei Hagel versteht man Eiskorper von der 
Grosse von Eibseii bis zu jener von Orangen und darüber, die aus den Wolken 
herabfallen Die Foim dieser Eiskorper, des Hagels oder der Schlossen, ist ausser- 
ordentlich mannigfaltig Es kommen die sonderbarsten Gebilde vor Die gewöhn- 
lichste Form der Eisstucke ist aber die kugelförmige, oder eiförmige, weshalb man 
kurz nur von Hagelkörnern spiicht Daneben kommen noch sehr häufig kegel- 
förmige Eiskorper vor, deren Basis abgerundet, konvex ist, eine Art Kugelpyramiden, 
als wenn der Hagel durch das Zerspringen einer Eiskugel entstanden Avare Ausser- 
dem fallen auch linsen- oder plattenfoimige Eisgebilde oder ganz unregelmassige 
Stucke Eis Das merkwiudigste sind ganz schon ausgebildote hexagonale Krystalle, 
die zuweilen auf grossen Hagelkörnern aufgewachsen erscheinen, zuweilen sind die 
letzteren nur von veiwoirenen unregelmässigen Krystallen uberkrnstet 

Die Struktur der Hagelkoiner ist in den meisten Fallen folgende: Um 
einen tiuben, opaken Kern, der an ein Graupelkorn erinnert, lagern sich mehr oder 
Aveniger Avie Zwiebelscbalen durchsichtige Eishüllen, die aber auch, vielfach von Luft- 
blasen durchzogen, teilweise weisslich erscheinen Es scheint sonach, wie Trabert 
hervorhebt ^), dass man es bei einem vollständig entwickelten Hagelstein mit drei 
verschiedenen Eisaiten zu thun hat* dem schneeigen Kern, den konzentrischen Eis- 
hüllen und endlich den peripherischen klaren, zuweilen krystallinischen Eisansatzen, 
zu deren Bildung es allerdings in sehr vielen Fallen gar nicht mehr kommt (Man 
vergleiche die Photographien der Hagelkörner, die am 3 August 1879 gefallen 
und diesem Buche beigegeben sind ) Diese Struktui der Hagelkörner enthalt die 
wertvollsten HinAveise auf deien wahischeinliche Entstehung, auf die Prozesse, 
Avelche bei der Hagelbildung thatig sind 

Man unterscheidet vielfach „Kiesel“, kugelige Eiskorner von Erbsengrosse, 
Hagel, grossere Eisstucke, und Schlossen, die giossen Hagelkörner von Nussgrosse 
und darüber. 

Prestel liat vorgesclilagen, die grossen Hagelkoniei nach folgenden Kategoiien zu unter- 
scheiden J) 

A Schlossen von spluluscher Form, und zwai a mit klarem durchsichtigen Eis und 
klemmuscheligem Bruch, b mit konzentrischer schaliger Absonderung abwechselnd holler und trubei 
Schichten, c mit radialsti ahhgen Lultblasen, d mit radialei Absonderung, e mit weissem dureb- 
sichtigem Eise mit Luftschichten und Spiegelflächen , f von kiummflächigen, regelmässigen Formen 

B Schlossen von prismatischer Form Sie zeigen unvollkommene Blätterdm cbgange 
oder auch muscheligen Biuch Es sind schiefe vierseitige Ecksaulen, gleichfoimig wciss wie Quarz 

C Schlossen von krystallinischer Form 

D Biuchstncke sphärischer Hagelkoinei 

E Aggregate, entstanden durch Regclation, dabei sind zu unterscheiden Kongluginate und 
Konglomerate 

B Unregelmässige Bruchstücke 

Fr es toi ist dabei von der sphärischen (Gestalt des Hagels alb Giundform ausgegangen, vahrend 
0 Reynolds die Kugelform mit abgerundeter Basis (Kugelaektor) als die normale Form ansieht 

Die Grosse der Hagelkörner ist sehr verscbieden. Es kommen alle 
Grossen vor, von Erbsengrosse bis zur Grosse von Orangen oder selbst von Melonen, 
oder von Eisplatten oder Klotzen von abnliebem Gewicht. Da die Eiskorper beim 
Eallen schon, namentlich aber am Boden, leicht zusammenbacken oder agglutinieien, 


U Die schönsten Abhildungon solcher Hagelkörner finden sich mH Ahich, Über kry st allmis dien Hagel 
im unteren Kaukasus Wien 1879 S auch Met Z 1898 Tafel I Übei Hagelformen s Met Z 1888 S 445 
Trabert, Die Bildung des Hagels Met Z 1899 S 433, wo anch recht vollständige Litteratur- 
naehweise zn finden sind 

®) Prestel, Zur Naturgeschichte des Hagels Zeitsehiift f Met B XII 1877 S 87 




Hami, Lelirbucli d Meteorologie. Verlag von Chr. Herrn. Tauclmitz, Leipzig. 

(Nach einer Photographie von H. T. Metcalfe, High Pow, Richmond, York). 



Hagelkörner 

(natürliche Grösse). 


Gefallen in Richmond (England), ana 8. Juli 1893. 



Hann, Lehrbuch d. Meteorologie. Verlag von Chr. Herrn. Tauchnitz, Leipzig. 

(Nach einer Photographie von H. 1. Metcalfe, High Row, Richmond, York). 
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so sind Berichte über gefallene Eismasseii nicht selten, welche die Grenze der 
Wahrscheinlichkeit weit übersteigen. Es sind deshalb die Angaben über die grössten 
Hagelstücke nnr mit Kritik aufzunehmen. 

Die gewöhnliche Grösse der Hagelkörner bei unseren Hagelfällen in Mittel- 
europa übertrifft nicht häufig die Grösse von Haselnüssen, unter welchen Körner 
von 2 — 3 cm Durchmesser oder bis zur Grösse von welschen Küssen verkommen 
mögen. Bei besonders heftigen Hagelfilllen wird die Grösse von Taubeneiern oder 
selbst Hühnereiern erreicht. Bei dem Hagelfall zu Hichmond am 3. August 1879 
erreichte der Durchmesser der Hagelkörner 47 mm, was, Kugelform vorausgesetzt, 
einem Gewichte von 53 Gramm entspricht. Bei dem Hagelfall vom 2. Juli 1898 im 
Dep. de lAin fielen Hagelsteine von 500 — 800 Gramm Gewicht, einzelne hatten 
14 cm Durchmesser, viele 8 — lOcmJ) Bei den Hagelfällen Anfang Juli 1897 in 
Kärnten und Steiermark fielen Hagelstücke bis zu 1 5 cm und von der Grösse von 
Kugeln zum Kegelschieben, die gewogen 1kg und darüber an Gewicht ergaben.®) 

Eliot fasst die Berichte über die Grösse der Hagelkörner in Indien zu- 
sammen, indem er bemerkt, dass in 27 Proz. von rund 600 Fällen dieselben nicht 
grösser als Erbsen waren, in 51 Proz. der Fälle zwischen Erbsen und Citronen- 
grösse, und in 22 Proz. Fällen grösser als Citronen waren; die Häufigkeit massigen 
Hagels zu starkem Hagel steht ungefähr iin Verhältnis von 11 zu 5. 

Nach Buist sind die mittleren Maxima der Hagelkörner in Indien 20- 25 cm 
Umfang und 60 — 125 Gramm Gewicht, die grössten 25—33 cm Umfang und 
2S0 — 560 Gramm Gewicht. Aber Gewüchte von 400 — 800 Gramm werden öfter 
erwähnt. 

Die Temperatur der Hagelkörner unmittelbar nach ihrem Fall ist zuweilen 
erheblich unter Nullgrad, und kann —5 bis — 15 betragen. Boussingault hat 
selbst — 13® gefunden. 

Hagelzüge. Prohaska findet die Breite der Hagelh ahnen ln Steiermark 
und Kärnten zumeist zwischen 8 — 10km. Die Häufigkeit der Fälle (1897 — 1899, 

3 Jahre) von Hagelbahnen^^) bestimmter Breite (nur aus Hagelzügen von mindestens 
20 km Länge abgeleitet) betrug: 

Breite 1—4 5 — 7 8—10 11 — 13 14— tCkm darüber 

Zixlü der Dille 1 17.8 249 3.5 5.0 1 

Die mittlere Geschwindigkeit betrug 40 km pro Stunde. 

Die Geschwindigkeit des Fortschreitens der Hagelwetter entspricht durch- 
schnittlich jener der raschen Gewitterzüge. 

Die Eichtung des Fortschreitens wird durch allgemeine Ursachen bestimmt 
und erscheint durch die Bodengestaltung wenig oder gar nicht beeinflusst. Damit 
soll aber nicht gesagt sein, dass nicht letztere die Intensität beeinflussen kann. 
Derselbe Hagelwetterziig aus der gleichen Eichtung lässt an dem einen Orte wenig, 
an dem anderen starken Hagel fallen. Aber die Feststellung der Hagelzüge in 
der Schweiz (durch H. Mantel und. CI. Hess) wie in den österreichischen Alpen 
(K. Prohaska) hat ergehen, dass ein Hagelwetter, das sich in einer bestimmten 
Richtung (dabei meist der oberen Luftdruckverteilung folgend) in Bewegung gesetzt 


1) Ciel et Terre. Annee 19. 3898. pag. 227, auch. 250 etc. 

2) Prohaska, Met. Z. 1898. S. 29, mit Tafel: Abhildungen der gefallenen Schlossen. 

») Eliot, Hailstorra.s in India. Ind. Met. Memoirs. Vol VI. P. IV. Calcutta 1899. 

*) Am 23. September 1898 -wurde eine nur 3 km breite und 15 km lange Hagelbahn beobachtet. 

Die Eichtung des Zuges der Hagelwetter war aus: X 7, S 3, SW 19, W 31, NW 26 mal (Summe 8ö). 
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Lat, dieselbe beibeliält, oliiie Hucksiclit daiauf, ob Gebirgszuge und Tlialriclitimgeii 
mit dei selben -ubereinstimmeii oder nicht Mehrere Hagelzuge des gleichen Tages 
veifolgen meist die gleiche Richtung oder sind parallel und geradlinig angeordiiet, 
so dass zuweilen auch dei eine Hagelziig als die spatere Fortsetzung eines früheren 
erscheint Gebirgsketten von 2000 m Kammhohe und daiiiber weiden ohne Ände- 
rung der Zugrichtung übeischiitten Yorausgegangene Hagelwetter mit staiker Ab- 
kühlung, welche die Eidoheiflache mit Eis bedeckt hinterlassen haben, verhindern 
nicht, dass ein zweites und diittes Hagelwetter den gleichen Weg einschlagt 


Yig 102 



Hagelzuge am 21 Augubt 1890 iiaelimittags in Steieunark (Nack K Tiükasla) 


Besoudeis bpmeikenswert sind in diesei BezieLuiig die Ilagelzuge \om 21 August 1890, die 
K Pi ohaska beschiieben hat (Fig 102) Eine 70 km lange Stiecke, die ubei Giaz bis zui uiiffausclien 
Grenze gebt, hegt in der Balm aller cliei Hagelwettei (5h, 6 und 7h Abends) und die Eisniassen, die clei 

ei steHagelstuim zuuickhess, bilde- 
ten kein Hindeiiiis fui den zweiten 
Die kolossalen mit Eis bedeckttui 
Flachen, die nach dem zweiten 
Ilagelzuge zwischen dem Kol- 
laclier Becken und dem Scliem- 
'nm meil voibanden waren, konnten 
nicht veihindeiii, dass dei aus 
dem Lungau hei abkommende di itte 
Hagelzug seinen Weg ubei dieselbe 
Gegend nahm^ 

Höchst bezeichnend ist dei 
gleichzeitige Gang des Barometei s, 
den Fig 103 darstellt Jedem dei 
drei Hagelwetter entspricht eme 
Diuckstufe von mehreren Milli- 
m et ein 

Dasselbe wai der Fall bei 

1 T i 1 , , Hagelwettern Anfang Juli 

^Lei die schon staik ahgekuhlten Landesteile zogen und die noch wärmeien 

1 ^ S 31 ) S a D Colladon in den Aichives des Sciences Juillet 

1879 T 11, mit Halte 

Gewitter als Begleiterscheinung der Hagelfalle. Her Hagel fallt 
fast ausnahmslos bei Gewittern, das wird überall hervorgehoben Doch smd die 
elektrischen Entladungen meist von eigentümlichem Chaiakter Die Blitze sind 
aussei &t zahlieich, ja fast unaufbörlieh , der Donner dagegen schwach, ein gleich- 

0 In Graz hilcLete der Hagel eme zusammenkäiigeiiclo feste Eisdecke, -über welche mau hiinvegschreiten 
konnte, übei den Eisflächen lagerte eme weisse Dampfwolke, Garten und Strassen fecliienen m Hauch gehüllt 
Beim zi^eiten Hagelwetter fielen örtlich 6igros«»e und faustgrosse Eiskluinpen, heim diitteii um 7h wallnuss- his 
hulinereigrobse Schlossen Der eiste Zug hatte mindestens eine Länge von 172 km bei 11— 14 km Bioite, der 
/weite 110 km hei 10— 12 km, der dritte 201km bei 12 km Breite Ein EinfluHs dex (Sobiigszüge war durchaus 
nicht zu eikenneii, die Züge gingen geradlinig über 2000-2400 m hohe Beigzuge 
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massiges Rollen mit geringen Modulationen. Die Entladungen scheinen nur zwischen- 
den Wolken vor sich zu gehen und von geringer Intensität zu sein* Die Hagel- 
körner sollen auch zuweilen mit einer starken elektrischen Ladung auf der Erde 
ankommen, man hat sie auch schwach leuchten gesehen.^) 

Colladon hebt bei dem Hagelfall am 7./8. Juli 1875 zu Genf besonders hervor die ausser- 
ordentlich zahlreichen elektrischen Entladungen, 2 — 3 in der Sekunde oder 8 — 10 Tausend in der 
Stunde, Der Donner wurde selten gehört. Die elektrische Phosphorescenz der Hagelkörner war be- 
merkenswert, der Ozongeruch auffallend stark (Nature Sept. 16, 1875). Forel bemerkt über den 
Hagelfall vom 2. Juni 1897 zu Morges, der in 10 Minuten 34.5 mm Wasser lieferte: Die elektrischen 
Entladungen waren enorm, mehr als 1 pro Sekunde, ohne Donner, dagegen gab es vor und nach 
dem Hagelfall starken Donner. Dasselbe war der Fall bei der Cyklone vom 19. August 1890 im 
Thal de Joux. Archives des Sciences. IV. Ser. T. IV. S. 390. 


In den meisten Fällen fällt heim Aitsbruch des Gewitters der Hagel zuerst 
und der Regen folgt nach, doch wiederliolen sich auch die Hagelfälle bei demselben 
Gewitter, und die Hagelkörner haben dann auch oft eine verschiedene Form. 

Wenngleich der Hagel zugleich mit dem Gewitter auftritt, so begleitet er das- 
selbe doch durchaus nicht immer auf seinem ganzen Wege und hat auch zumeist 
eine viel kleinere Breitenerstreckung als das Gewitter seihst. Es ist bekannt, dass 
der Hagel zumeist in schmalen Streifen fällt, die dem Gewitterzuge parallel ver- 
laufen, aber viel schmäler sind als dieser. Zuweilen begleiten zwei oder seihst 
mehrere schmale Hagelstreifen dasselbe Gewitter. Ersteres war der Fall bei dem 
oft zitierten furchtbaren, verbreiteten Hagelwetter, das am 13. Juli 1788 Frankreich 
und Holland durchzog. Die beiden Hagelstreifen hatten eine Breite von 9 — 18 km 
und waren etwa 22 km von einander entfernt.®) Die Hagelfälle sind nur lokale 
Erscheinungen innerhalb eines Gewitterzuges. 


Häufigkeit der FI agelw etter bei Gewittern. Die Wahrscheinlich- 
keit, dass ein Gewitter von Flagel begleitet wird, ist (in Mitteleuropa) im Winter 
am grössten, kleiner im Sommer, am kleinsten im Herbst. Allerdings ist der Hagel, 
der im Winter fällt, meist nur kleinkörnig, aber es kommt hei warmem Südwest- 
wetter und feuchter milder Luft auch im Winter gelegentlich schwerer Hagel vor. 

Dass die Gewitter im Winter relativ häufiger von Hagel begleitet sind, rührt 
daher, dass der im Gewitter gebildete Hagel wegen der niedrigeren Temperatur und 
der geringen Höhe der Gewitterwolken nicht schmilzt, bevor er den Boden erreicht. 
Es darf wohl angenommen werden, dass sich im Schosse eines jeden Gewitters Hagel 
bildet, der aber im Sommer zumeist wieder schmilzt, bevor er die Erde erreicht. 


In Bayern war 1880 — 1888 die mittlere Zahl der Gewittertage 128, die der Hageltage 61.5. 
Das Verhältnis zwischen der Anzahl der Gewittermeldungen und der Hagelmeldungen zeigt eine aus- 
gesprochene jährliche Periode. Die Verhältniszahlen der Gewitter* zu den Hagelmeldungen waren in 
Bayern (1880—1888): 

Verhältniszahl der Meldungen (Gewitter : Hagel). 

Januar Fehr. März April Mai Juni Juli Sept. Okt. Nov. Dez. 

4.0 4.9 7.3 12.0 10.8'» 18.1 21.6 26-0 22.0 7.7 3.0» 6.2 


Vom Juli bis September kommt nur auf 23 Gewittermeldungen eine Hagelm cl düng. Die 
Zahl der Gewitter wächst im Sommer viel rascher als jene der dieselben begleitenden Hagelfälle. 

Die ..Anzahl der Hagelschlagsmeldungen für einen Tag mit Hagelfall in Bayern erreicht ein 
Maximum im Mai mit 6.7, ein Minimum im Februar mit 0.5 (Juni, Juli 5.1, August 3.6, September 
2.6). Die Wahrscheinlichkeit eines Hagcltagos (irgendwo in Bayern) erreicht aber das Ma.ximum im 
Juli mit 0.45, für einen Gewittert.-ig i.-^r die. Wahrscheinlichkeit 0.79 (Beohaclitungen der meteoro- 
logischen Stationen in Bayern. B. X. 1888). 

Für die Südseite der Ostalpen fand K. l^rohaska, dass auf 1000 Gewittermeldungen an Hagel- 
meldungen entfallen im 


D. Colladon, MouvemontB remarquables qui sneeßdent quolqueafois ä la ckuto des grains do Grele 
Oll de Gresil. Arebives doa Sciences. Geneve. X, 1883, und Compt. xend. T. 81. pag. 104. 

Arago in Fogg. Ann. 13. S. 348. Den Bericht über dieses Hagelwetter lieferten Leroi, Buacho 
und Tossier in den Memoires de FAcad. de Sciences 1790. pag. 2G3. 
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Juli 

29 


August 
65 


Scpt 

73 


Okt 

24 


Kov 

41 


Maiz Apiil Mai Jum 
Hagel Gewittern 68 126 104 6ß 

^ IO 4:1 

Das Ma-Miiium haben Piuhling und Hei bst, das Minimum dei Juli Weniiffleich Giauuelt ille 
dabei zuweilen als Hagel mitgezahlt woideii sein duifteu, bleibt das Resultat im allfemeinen Sehen 
Eine aut ruu zw eijahngeii Beobaclituiigen beiulieiide Statistik tui Italiiin m r 

folgende VeilialtniszalUeiKöenitte. Hagell Viiitei 30 , FiuliCg JS,“ 

baohsen tommen im Mai und Juiii aut ]e 4 C4e«ittei ein HaeelTall nn AimiSnid wSt. i 

r;e“y®Jewit'^r“"’ 1 ÄSi rÄndAuSrt 

dabei ?rHaupholfo’'“‘ von 0» vom Wintei zum Spatsoinmei spielt wohl 

Fritz (Gaea XIII 1877 S 95) hebt mit Reckt beivoi , dass, sowie vom Polaikieis zu den 
Giaupel in Hagel Onittleie Bieiten) uud diesei in Regen ubeigelieii, so bei uns vom Wintei 
111 gio^sfoopfgeT Regmr:^^^^^^ »n Soininei und Heibst vieltacli 


Wetter age bei Hagelwettern Die meteoiologisclien Veilultmsse mid die 
allgemeine Wetteilage, welche den Hagelwettern vorausgehen und selbe begleiten, 
smd die g etchen wie für die Gewitter Gleiclimässig ve.teilter, dem mittleien 
iialiei Luftdruck ist auch bei den Hagelwettern am häufigsten, wie Klossowsky 
spezieller gezeigt hat 


Häufigkeit der Hagelfalle hei verschiedenem Luftdiuck im Meeiosniveau 

Luftdiuok 740-745 745-750 750-755 755-760 760-705 

Hagel (Pioz) 06 40 35 5 48 0 112 

Auch 111 Bezug auf den Oktanten der Barometei depressioneu, ni w'elehem die 
Hagelwettei am häufigsten vorkoiinnen, stimmen sie mit den Ge^vittein ubeiein, wie 
ooGntalls Ixlossowsky fui Hussland gGzoigt hat 


Häufigkeit von Hagolfallen in den Oktanten eiiiei Baionieteidepiessioii in Eusslaiid 

/n ^ E SE s SW w NW 

Hiigolfalle (l'ioz) 0 0 C 47 16 16 2 4 

li^st (lie Hallte aller Hagelfalle ei eignen sieh im südöstlichen Quadiauten 
eiiiei Jöaronietei dcpreshion 

acmles^™ün®i•d^mf*T!^Fl'^^^ buhlen Jabieszeit inNoidindien im Gefolge \ on Bai ometei - 

piesaiüiieii Ulleu, hat Eliot dcsgleichoii dcieii lelative Häufigkeit m den Quadranten dei selben 

E-&änten^ 47 ^Touadl^^^^ Hagelfalle m Prozent im X-Quadianten 39 , 

iuotoi und ll H-Vuadianteu 3 Bros Somit t,dlt fast allei Hagel Inei im iioid- 

rim«! ^ leüe einei Baiometeidopiesbion Auch die Wolken- und Reoenbildum»- ist in 

d sk^ün^s WniZb,*:;''^*^“ 1 "" n Würdigung dieser Erscheinung ist z”u boÄ das 

SW und W Bengalen kommen Die Hagelstu.me selbst ziehen uns 

hei uns <nulogen Witteiungsveihaltmsseu auf wie 

Baromttei etw f T 7 r’ T Sommeis Nach einei Peiiode giosser Hitze fallt das 

SuXtufmm tiar™ ,1 ® gestoitem Weltei Reihen rou Gewittoi zugen und 

bUubstuimen tieten dann zwischen 3h und 8 h pm täglich auf in jenen Gegenden, wo die Luftdruok- 

dem mehl'^nrf“' 8 '°ssten ist Diese Stnime kühlen die Luft mehr odei wenigei staik ab, ]e iiach- 
der beiden zritTsTwmdÄglstellr steigt wieder und das nonnale schone Wetter 

wetters^zu^™' des feuchten Seewindes olt die Uisaclie des llagel- 

fon a7fwLs din^^an f « ‘'“«'“"«‘Westwinde, die gegen den feuchten Seewind wehen Snd 

letten ““S®' ™®'®* starker SE-Wmd voiaus Ubei den Schnee- 

NW herüber dm Ehe®» Gewittern entwickeln, die dann ton 

IN w iiei uoei cUt, Ebenen ziehen, dem Unterwiiid entgegen 

Die jährliche und die tägliche Periode des Hagelfalles. Dieselbe 
sohliesst sich in Mitteleuropa, von wo nui allein genügende Daten vorliegen, sehr 
na le dem jä hrlichen und täglichen Gange der Gewitter an, ist aber viel starker 

D Es mag liier auch eniahnt weiden die Abhandlung von Tesaelowsky, 
llussie Correspondence Möt Annee 1855 
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ausgesprochen, d. i. der Unterschied zwischen dem Maximum und Minimum ist 
grösser. 

a. Jährliche Periode. Im jährlichen Gange besteht aber noch ein anderer 
Unterschied. Der Prülisommer hat relativ zur Gewitterfrequenz eine erheblich 
grössere Hagelhäufigkeit, im Herbst tritt selbe hingegen sehr zurück. Auf den 
M.ai fällt ein sekundäres, ja örtlich sogar das primäre Maximum. Der Winter 
hat relativ weniger Hagel als Gewitter. 


Relative Häufigkeit der Gewitter und Hagelfälle (Proz.). 


1 April 

Mai 

Juni 

Juli 

August 

September 

Okt, b. März 

Summe 


L Bayern 1880—1888 (Meldungen 

). 



( hwitter 1 5 

15 

25 

82 

15 

6 

2 

5152 

Hagel 1 7 

31 

23 

25 

10 

5 

6 

304 


II. Sachsen 1886 — 1895 (mittlere Zahl der Tage). 



(i(‘. Witter 1 1 2 

19 

17 

19 

17 

8 

1 8 

1 86 

Hagel 11 

25 

19 

22 

16 

4 

1 3 

j 36 



Niederland 1887- 

-1891. 




(lewittorl 6 

16 

16 

16 

14 

9 

1 23 



Hagel 1 6 

18 

14 

15 

1 

8 

1 26 

j 


Die Häufigkeit der Hagel fälle im Mai tritt in Bayern und Sachsen sehr auf- 
fallend hervor. In Bayern fällt auch bei Berechnung für kürzere Perioden das 
Hauptmaximum der Hagelhäufigkeit auf das Ende des Frühjahrs, im Juni nimmt 
die Hagel liäufigkeit wieder ab und erreicht im Juli ein zweites Maximum.^) 

In den Alpen tritt das Maimaximum nicht auf, es sind ja auch, wie schon 
früher hervorgehoben wurde, wegen der niedrigen Temperatur im Frühjahre die 
Gewitter um diese Zeit noch selten. Aber auch hier hat das Frühjahr mehr Hagel 
als der Herbst-, das Sommer maximum ist sehr entschieden. 


Relative Häufigkeit der Gewitter und Plagelfälle in Steiermark, Kärnten und Krain. 

9 Jahre. 



Winter 

Frühling ' 

Sommer 

Herbst 

Maximum j 

Mai j 

September 

Summe 

(lewitter 

0 

16 

75 

9 

29. Juli 

12 

6 

86313 

Hagel 

0 

21 

73 

0 

28. Juli 

15 

4 

6373 


Bei Berechnung der Hagelfrequenz für kürzere Zeiträume als den Monat würden 
wohl auch hier zwei Maxima sich ergeben, wie dies Prettner für Kärnten nachgewiesen 
hat, Das erste Maximum tritt in der vierten Juniwoche, das zweite in der dritten 
Juliwoche ein. Dasselbe habe ich für die HagelMle im Rhone-Departement ge- 
zeigt (erstes Maximum erste Dekade des Juni, zweites Maximum erste Dekade des 
August, Mai doppelt so viel Hagelfälle als September).®) 

Die Hagelfrequenz hat demnach in Mitteleuropa wie die Gewitterfrequenz zwei 

1) E. Horn, Boobaelitungen über Gewitter und Hagelsehläge in Bayern- 1880— 1888. Motforolügische Be- 
übacixtungen in Bayern. B. X. 1888. — Lindoniann, GoAvittor- und Hagelforscliungeii 1886—1895. Säelis. 
Met. Jabruucli 1897. — Kon. Ned. Met. Instituut. Onwoders in Nederland 1891. Deel XII. 1892, 

2) ZöibHcbrift f. Met. B. VIII. 3873. S. Iü4 u. 172, und B. XVIIT. S. 439. HeUniann bat ausBüblera 
nagelHtatiHtik für Württemberg 1828—1887 glolcbfalls zwei Maxima gefunden: 20. bis 24. Juni und einen Monat 
Kpiltor: 15. bia 29. Juli. Mot. Z. 1891. S. 78. Legt man der Berechnung der- jlibrliclien Periode die gemeldeten 
11 a g' Q 1 h cbiid e n zu Grunde, so tritt das Krülijabrsraaximuin zurück, Aveil die Schäden an Feld- und Baum- 
frücliton im Splltsommor grösser sind al.s im Spätfrüliling. 
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Dez 
0 38 


Jfihi 

413 


tJcin 

Fehl 

Maiz 

Apiil 

8 

n 

73 

196 

8 

14 

42 

103 

42 

83 

178 

206 

14 

29 

8G 

169 


Sept 

Okt 

Vov 

Dez 

GO 

29 

10 

li-fr 

84 

71 

14 

4 

2(V 

24 

33 

30 

78 

43 

22 

12-* 


Ma\ima Der Kalter uckfall, der ilom eisten Ma:ximxim folgt oder dasselbe eizexigt 
hat, bedingt eine zeitweilige Abiialmie der Gewitter xind Hagelfalle 

Mitteleuiopa ^^hä auch andaswo die Hagelhaiifigkeit mit dei Häufigkeit der 
aevtittei in dei )aliihchen Periode ziemlieli uheieiiistiminon Wo die Gewittei rni Wmteilialbmlir am 
liaiidgsteii auftieten, wie m Sudeiiropa, und der Sommei tiocken ist, iiird auch dei HaUlii meist 
mi Wmteihalbjan fallen Pies ist in der That z B m Algeiien dm Fall Die mittleif 
Hageltage (10 Jahie) in dfn Piovinzen Algier, Oian, Coiistantine (31 Stationen) ist 

dan Feb Maiz Axnil Alai Juiu Juli Aiig Sept Okt ]S[ov 

0 49 0 03 108 OGG 021 0 13 005 002 0 08 0 15 0 22 

Vnt das Winteihalbjaln eiitlallen TOPioz tlei Uageltalle 

Fui die Vereinigten Staaten von l^oidaineiika habe ich folgende Alittelweite abgeleitet 

Jalirlicho Peiiocle dei Uageltalle in den Veiemigten Staaten 1893 1897 

Juni Juh August 
Mittleie Staaten dei Union (12) 

173 200 124 102 

Plateaus des Fel&mgebirges (8) 
inO 200 15G 145 

Goltstaaten (C) 

185 Hl 50 38 

Ganze Union (50 Staaten) 

174: lb5 114 94 

Auch hier tritt wie in Euiopa das Maümiim im Fiuhlihg imcl Fiulisommei anf^ 

Von giossem allgemeinen Jnteiesse ist dei ).ilirliche Gang dei Uageltalle m Indimi 
ATm/i grosseien 1 eil des aussei tiopi&elien Indiens, in Haschmii , Eaiputana, Zential-Indion 

Berar und Obei-Bunna, tallt dei Hagel zumeist wählend dm 

von Baiometeulepiessionen, 

\ /T??i ^ * lieiulieikommen und die sogenannten Wmteaegon billigen In 

Jengalen, Bombay (Dekkan hanptsaohlich), ini noidlielieu Teil lon Maclias und in^ Assam lillt dei 

bei Gelegenheit von Geivittastuimen/ie unseren Seiner 
tot Sr " dies Gegenden, die vom Meeie bei ’ grossei e LuftfeS'g- 

Jahihcbe Peiiode der Hagelfallo in Indien (1883— 189b), Piozoiit 
Fehl Alciiz Apiil Mai Jmii Juli Aug 8ept Okt Hov Dez 

29 24 9 3 1 O"* 1 0 1 7 

Dies i&t die durdi^lmitthche Jahicspciiode in allen Landesteilen In den eistecnanntcn Pro- 

tiUo ’anf Mw u!VÄZi ®’“bn3, Assam abei kommen C9 Proz dei Ilagol- 

iSuT bis M.U, dagegen um 11 Pioz auf Dezembei bis 

icbium iJie Hegenzeit des SW-Monsuns ist ubeiali tast völlig ticM von Plaffolfallen 

wpInXiA^n^^ hohe Verteilung zeigen die heltigen llagolfalle zwischen 1817 und^l855 iibei 

to P Berichte gesammelt bat Aut MAz und April kommen 51 Proz auf Pebruai 

tonei ymn August-)“ Juni bis Oktobe. , hegen nur 11 Beuchte voi (il Pioz), dabei 

* ’■ « *. o- w o » p„> e.. « 

b Voll der täglichen Periode dei Häufigkeit der Hagelfalle mögen 
nachstenende Beispiele eine genxigende Vorstellxiiig gehen 

O fällt mehr als % der Hagelfalle von 2—4^ nachmittags und von 

Hälfte, auf die 4 Stunden 2 — 6^ morgens dagegen kommen 
nm 2 /g Pro z Gegenüber der Gewitterpenode ist der UntersSchied zwischen Haxi- 

Naüh Monthly Woathei Beviev, 18<l8 pag 517 CI Allo, Average frecj.uGiicy ofDays ofHail, Dio 
eisten dl ei iieiken habe ich direkt aus deu Suinmea der Hageltago geieclmet, die letzte ist aus den von CI Abbe 
mit auf eleu Fläcbeuinhalt dei Staaten auf eine Kormalfläcbe redu/uerten Zahlen abgeleitet. 

■D 1 in. India Indian Met Memous VolVI Part IV Calcutta 16‘)9, und Di Bnibt 

in Report Biitish Association 1865 

®) Dauckelman, Archiv der Deutschen Seewaite III 1880 Nr 2 S 32 
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mum und Minimum erheblicli grösser. In Sachsen kommen nur 9 Proz. der Hagel- 
falle auf den Vormittag (91 auf den [Nachmittag), in Bayern 11 Proz., in Steier- 
mark etc. gleichfalls 11 Proz.; bei der Gewitterfreq^uenz entfällt ungefähr der 


doppelte Prozentsatz (20 Proz. ca.) auf den Vormittag.^) 

Tägliche Periode der Hagelfälle in Tausendteilen. 
Mittn.— 2 2—4 4—6 6—8 8—10 10— Mittg.— 2 2—4 4—6 6—8 

8—10 10 

—Mittn. 

19 20 

17* 

Niederland 1887 — 1891. 

25 61 148 ■ 188 215 176 

59 

46 

26 

14 3* 

11 

Sachsen 1886—1895. 

9 8 43 148 321 270 

133 

23 

17 

22 12 

8 

Bayern 1880 — 1888. 

6* 10 56 152 263 241 

142 

59 

29 

15 16 

13 

Steiermark, Kärnten, Okerkrain (9 Jahre). 

11* 15 42 152 273 260 

134 

48 

21 


Für Eussland berechnete Klossowsky die folgende tägliche Periode der Hagel- 
fälle, neben welcher die für Indien nach Eliot Platz finden mag. 


Tägliche Periode der Hagelfälle in Prozent. 



Mittn.— 3 3—6 

6 — 9 9 — Mittg. Mittg. — 3 

3—6 

6—9 

9 — ^IVIittn. 

Russland 

1* 2 

2 11 34 

32 

13 

5 

Indien a 

3* 4 

8*4 17 

36 

19 

9 

Indien h 

0* 3 

4 4 8 

57 

17 

7 

Indien : 

a Hagelfälle der kalten Jahreszeit, b Hagelfälle der heissen 

Zeit (März 


bis Mai). 

In Indien tritt die grösste Häufigkeit der Hagelfälle etwas später ein als in 
Europa. Die Hagelfälle der heissen Zeit, die bei lokalen Gewittern fallen, be- 
schränken sich streng auf den Nachmittag, 74 Proz. kommen auf 3^ — 9^ abends, 
die Hagelfälle der kalten Jahreszeit, welche im Gefolge von grösseren Barometer- 
depressionen auftreten, verteilen sich gleicbmässiger über den ganzen Tag. 

Der Hagelfall ist demnach fast ausschliesslich auf die heissesten Tagesstunden 
und die ihnen zunächst folgenden Stunden beschränkt, ebenso wie er fast aus- 
schliesslich den Sommermonaten zukommt. Es erweist sich dadurch als im höchsten 
Grade abhängig von einer raschen Wärmeabnahme mit der Höhe, einer Überwärmung 
der unteren Luftschichten und zugleich einem hohen Wasserdarapfgehalt der Luft. 

Die Örtliche Verteilung der Hagelfälle. Plagelfälle kommen fast auf 
der ganzen Erde vor, von der Nähe des Äquators bis über den Polarkreis hinaus. 
Am häufigsten scheinen sie in den mittleren Breiten zu sein. 

Die früher oft aufgestellte Behauptung, dass in den Tropen der Hagel äusserst 
selten ist, kann nicht mehr aufrecht erhalten werden. Selbst im Meeresniveau 
kommen Hagelfälle bis ganz nahe am Äquator, vielleicht auch noch am Äquator 

Den TJntGrscliied zwischen der täglichen Periode der Gewitter und jener der Hagelflllle mögen noch die 
folgenden Zahlen deutlicher darlegen: 


Mittn.- 6 h 

6 — Mittg. 

Mittg. - 

-Gh G— Mittn. 

Bayern. 

Maximum 

Minimum 

Differenz 

Gewitter 

8 

9 

55 

28 

11.0 

0.7 

10.3 

Hagel 

4 

7 

6ß 

23 

Steiorraarlv otc. 

14.0 

0.3 

13.7 

Gewitter 

10 

!) 

52 

29 

10.5 

1.1 

9.4 

Hagel 

4 

7 

GO 

20 

14.5 , 

0.4 

14.1 


Die Hagolperiode ist also viel stärher ausgeprägt als die Gewitteiperiode. 
Hann, Lolirb. d. Meteorologie. 
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selbst vor Danckelnian bat solche Palle zusammengetragen, sie wurden sich 
aber noch vermeinen lassen 

Besonderes Interesse für die Theorie hat die Konstatierung von wirklichen 
Hagelfallen (nicht bloss Graupel) auf offener See Wie namentlich Harri es aus 
den Logbuclieiu von englischen Schiffen und Koppen von deutschen Schiffen 
nachgewiesen haben, kommt wirklicher (zuweilen selbst schwerer) Hagel über dem 
Atlantischen und Grossen Ozean nicht gar so selten vor, und zwar bis nahe zum 
Äquator, am häufigsten in Breiten über 35®. In den höheren Breiten durften aller- 
dings die meisten Ilagelmeldungen sich bloss auf Graupelfalle beziehen, für jene 
aus den Polaigegenden kann man das, wenige Palle im Hochsommer ausgenommen, 
als sicher aniiehmen 

I)ie staiksten Hagelwettei, was Grosse der Schlossen anbelangt, scheinen in 
subtropischen Breiten gelegentlich zu fallen, namentlich wo der Boden sich etwas 
uhei das Meeiesniveau erhebt In Oberindien, Mesopotamien, Kleinasien (namentlich 
Aimenien), in Australien, in Natal, in den mittleren und südlichen Veieinigteii 
Staaten kommen gelegentlich furchtbare Hagelwetter vor Es hagelt nach Eholfs 
und Naehtigal auch in der Sahara, was nicht wunder nehmen daif, denn auch 
in Indien tieten die heftigsten Hagelwetter in den trockensten und heissest en 
Distrikten Indiens auf, m Moradabad, Naini Tal, Delhi, Peshawar Südlich von 
16® nordl Br ist in Indien der Hagel selten. 

Die Häufigkeit der Hagelfalle über einem bestimmten Lande folgt im allge- 
meinen jener der Gewitter, ist aber viel beschiankter als diese Manche Gegenden 
werden viel häufiger von Hagelfallen heimgesucht als andere, oft ganz benachbarte 
Im allgemeinen scheinen die warmeien .Teile eines Landes öfter von Plagel heim- 
gesnclit zu weiden als die kälteren, die trockeneren mehr als die sehr regenreichen^), 
das einem Gebirge vorgelageite Land mehr als die Gebirgsthaler 

Ji’itzroy, Uber selbfatöilebto IlagelläUo in der Nfilio des Äquators „Institut“ 1858 pag 372 — 
Sc liwoinfurth, Hugolfall am Roten Meer bis Tauboneigiosse nalie am Wendelcreise April Mit Abbildungen 
Zoitscbrilt der Qresellscbaft füi Erdkunde Berlin 1865 JB 18 Temporatm vorbei 31°, nachber 25<>, aus NW 

3) Harn OS, Froquency, sizo and distribution of bail at sea Quart Journ R Met Soö XXI 1895 
pag 230 Derselbe Aiotic liail and tliunderstoima Ebenda XXII 1896 S 251 Koppen, Voikommon des 
Hagels auf See Annalen dei Hydrographie Juh 1896 — Kapt Blakiston sah etwa 500 km SSE von dei 
Kapstadt am 14 Januar in 39® sudl Br Hagel bis zu dei Glosse eines halben Ziegelsteines fallen, die Schillh- 
sogel wuiden durcliloohert Sabine, Proc R Soe May 1800 und Pliil Mag Aug 1860 S 168 

Eine Beohaclitung auf dom Schiffe ,,Florenee“, 29 Mai 1871, nur 16 kra vom Äquator, in 29 4® E, mag 
hier angeführt weiden ,,Um 8 ha fiel starker Regen, der gleich Eistiopfen ^^ar“ Lufttemperatur 20^ 
Temperatur des gesammelten Rogeni^assers 11®, die der Regontiopfon also SKherlioh viel niedriger Die Selten- 
heit des IHigels im Meeiesniveau in niediigen Breiten beiulit zumeist darauf, dass der Hagel schmilzt, bevor 
er den Boden erieiobt Maxwell Hall sagt von Jamaika ,, Obgleich der Hagel selten den Erdboden orieicbt, 
hört man ihn doch in der Luft Das Goiausoli ist ähnlich dem eines Eisenbahn/uges in einer Entfernung von 
etwa 1^/2 km “ 

öj Z B Boigaum, 22 Dezember 1884, 12 Personen getötet, 78 verletzt, 170 Ktiidoi , 5b0 Schafe um- 
gekommeu Bhorstate, 5 Oktober 1893, Hagel liegt 4— 6 Fuss tief, b Personen dai unter begiaben, 835 Stuck 
Vieh zu Tode gesteinigt Sind, 23 Miirv 189() 8h p, Hagel von Orangengrosse (Gewicht 30 tolahs), 12 Schafe, 
1 Büffel, 2 Kühe, 1 Kalb getötet, Nordwestpiovinzen, 10 März 1895, Grosse der Hagelkörner 4 chhitaka 
(Enteneier), 6 Personen erschlagen — Bei dem Hagelsturm vom 1 Mai 1888 wuiden im Beznke von Moradabad 
allem ca 250 Personen getötet, hauptsächlich durch den Hagel, ini Bareilly-Distnkt 7 Mann vom Hagel er- 
schlagen etc Der Steuereinnehmer von Moradabad berichtet, dass Menschen, welche im Freien ohne Schutz 
von, dem Hagelwetter überrascht wurden, einfach durch, den Hagel zu Tod gesteinigt wurden Viele mögen er- 
froren sein, da sie hei der sehr hohen Temperatui , die vorausging (32—38®), leicht gekleidet, vom Hagelstuim 
niedergeworfen und m Eis begiaben wurden — Hagelsturm m Miss 0 uri, 5 September 1898 Monthly Weather 
Review 1898 S 409 , mit Abbildung und Kaite Der Hagel lag noch nach 4 Wochen auch an ungeschützten 
Stellen 

Vergl die Hagel- und Regenkarte von Kärnten von J Prettnerin ,, Klima von Käinteu“ Klagen- 
furt 1872, und Zeitschuft f Met VIIT 1873 S 161 
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Der Einfluss der Wälder auf die Verteilung der Hagels chläge ist ebenso oft behauptet als 
bestritten worden. Soweit die Hagelstatistik mit der Sehadenstatistik verwechselt wird, ist die Differenz 
der Ansichten leicht begreiflich. Aber auch die meteorologischen Stationen haben bisher keine Ent- 
scheidung darüber gebracht. Im allgemeinen kann man behaupten, dass der Einfluss der Wälder auf die 
Entstehung und die Verbreitung der Hagelzüge kein bemerkenswerter sein kann. Aus der wohl fest- 
stehenden Thatsache, dass trockene, sich stärker erwärmende Landesteile die Bildung schwerer 
Hagelwetter begünstigen, möchte man allerdings das G-egenteil annehmen. Man will in der That 
auch öfter bemerkt haben, dass die Hagelwetter über den grösseren Waldkomplexen nur Eiesel (kleine 
Schlossen) und wässerigen Hagel fallen lassen (entsprechend einem schwächeren aufsteigenden Luft- 
strom). Eine beachtenswerte Erscheinung ist die Häufigkeit schwerer Hagelwetter auf der Leeseite 
der G-ewitterzüge (oder Wetterzüge überhaupt) einer Gebirgskette. Sie drängt sich auf, wenn man 
die Häufigkeit der Hagelwetter auf der Südseite der Alpenzüge vergleicht mit jener der entfernteren 
Hiederung und mit jener auf der Nordseite. Die Häufigkeit und Intensität der Hagelwetter in Süd- 
steiermark und namentlich auf der lombardischen Ebene ist sehr auffallend. So sind die Eelativ- 
zahlen der Hagelfrequenz nach Ferrari: Lombardei und Venetien 9.7, Piemont, Ligurien 4.6, Emilia 
und die Marken 4.1, Toscana 2.7, Küsten der Adria und des Mittelmeeres ^) 2.4. 

Es ist nicht unwahrscheinlich, dass auf der Leeseite der Gebirge es öfter Vorkommen mag, 
dass in der Höhe kühlere Luftströmungen eintreten und die wärmeren Luftmassen unten im Wind- 
schutz des Gebirges überwehen, so dass es zu plötzlichen Störungen des vertikalen Gleichgewichtes 
und zum raschen Emporsteigen überwärmter Luft zu sehr grossen Höhen kommt, was der Hagel- 
bildung sehr günstig ist, 

„ In den Schweiz er- Alpen ist, nach Fritz, der Hagelschlag in den grossen Hauptthälern (des Khein, 
der Rhone, im unteren Engadin, im Thale von Aosta, im oberen und mittleren Veltlin etc.) selten, am 
meisten leiden die Orte in der grossen Einsenkung zwischen den Alpen und dem Jura, und auf der 
Südseite der Alpen das untere Veltlin, die Umgebung von Chiavenna, Mendriso, Lugano etc.‘^) 

Im Gebirge selbst, iiamentlicli auf den Höhen der Gebirge, fällt zwar selir 
häufig Hagel bei Gewittern, aber derselbe ist meist von geringer Grösse und geht 
nach oben in Graupelkörner über, die nach Gewittern die Höhen zuweilen wie mit 
Schnee bedeckt erscheinen lassen.^) Auch die hohen Gebirge in den Tropen (so 
namentlich in Abessinien) zeigen dasselbe. 

In Europa nimmt die Häufigkeit der Hagelfälle von Westen nach Osten (nach 
Kussland hinein) ab, wie schon Kämtz und Wesselowski gezeigt haben. 

In Indien ist nach Eliot die relative Hagelhäufi.gkeit beiläufig durch folgende 
Zahlen gegeben: Kaschmir 4-3, Eajputana 16-5, Zentralindien 38-0, NW-Provinzen 
9*5, Zentralprovinzen und Berar 7-8, Oberburma 2*3 (hier fällt der Hagel in der 
kalten Jahreszeit), Assam 61*5, Bengalen 7*0, Sind 4*8, Madras (nördlicher Teil) 6*8, 
Hyderabad 0*3, Bombay (hauptsächlich Dekkan) 11-8 (filier fällt der Hagel zur 
heissen Zeit März bis Mai), Sehr selten, wenn überhaupt, tritt Hagel ein in Mysore, 
Südmadras, Malabar, Konkan und Uuterburma. 

Säkularperioden des Hagelfalles, Die Häufigkeit der Hagelwetter scheint 
wie die der Gewitter in einem Zusammenhang mit der Sonnenfleckenhäufigkeit zu 
stehen, wie schon früher angegeben worden ist. Den Sonnenflecken-Maximum- Jahren 
entsprechen Minima der Hagelwetter. 

Lang ist aber der Ansicht, dass die Hagelhäufigkeit neben der IJ jährigen 
Sonnenfleckenperiode auch noch einer langjährigen Periode unterliegt, und zwar einer 
35 jährigen Periode entsprechend der Brückner sehen Periode in der Folge warmer 
und kalter Jahrgänge. Dies hängt wohl damit zusammen, „dass die verheerenden 
Hagelwetter in höherem Masse als die Blitzgefahr die Begleiter der sog. Wärme- 
gewitter sind.‘‘ 

Die Gewitter der Jahre 1883 und 1884, welche in Bayern am entschiedensten den cyklonalen 
Charakter hesassen, haben die geringste Anzahl von Hagelwettern gebracht, während die Gewittei* 

1) Auch in den Vereinigten Staaten haben die Golfstaaten und di(3 Gegend der grosBöii Soon •vvonigor 
Hagelwetter als die mittleren Staaten von Missouri bis Ohio. 

2) Fritz, Verbreitung des Hagels in der Schweiz. Peternianns Geograifixiseho Mitteilungen 1S7(). Zeit- 
schrift f. Met. Xri. 

Es kommt jedoch auch in sehr grossen Höhen noch Hagel vor. Auf Pikes Peak (4308 m, 38^^ uürdl. 
Br.) sind Hagelkörner von 5 cm Durchmesser gefallen und solche von 2 cm sind nicht selten. 

44 * 
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dei Jalne 1888 und 1889, welche hei sehr giossei Anzahl gelinge Ausdehnung und Zuggeschwindig- 
keit hatten, also Warmege wittei waien, am meisten von Hagelschlag begleitet gewesen smd^) 

Die Dntstelmiig des Hagels. Ober die Vorgänge, welche der Hagelhildung 
zu Oruiide liegen, sind schon sein zahlreiche und verschiedene Ansichten ausge- 
sprochen woiden. Es ist nicht tliunlich, hier auf dieselben einzugeben, da ohne- 
hin gute Zusammenstellungen darubei vorhanden sind 

Dagegen muss versucht werden, den gegenwaitigen Stand der Piage nach 
der Entstehung des Hagels kurz dai zustellen. 

Wenn es sich um die Entstehung des Hagels handelt, so treten mehrere 
Probleme auf Die zwei wesentlichsten sind die Frage nach der Ursache der Kalte, 
welche mitten im Sommer und zur heissesten Tageszeit so bedeutende Eismassen 
erzengt, und die Frage nach der Bildung des Hagelkornes selbst 

1 Ursache der Eisbildung in der Atmosphäre Der Umstand, dass der 
Hagel gerade zur wärmsten Tages- und Jahreszeit am hantigsten fallt, dass er da- 
gegen in der kältesten Tageszeit und den unmittelbar darauf folgenden Stunden 
am seltensten ist, gleicherweise auch in jenen Monaten, wo die Temperatur unter 
oder nahe dem G-efiierpunkt liegt ^), i&t vielfach geradezu als ein meteorologisches 
Paradoxon erschienen und hat das grösste Staunen eiregt Man fragt verwundert, 
wo kommt die Kalte her, gerade zur heisse&ten Tages- und Jahreszeit? 

An einer früheren Stelle wurde gezeigt, dass die Thatsache, dass ausser- 
ordentlich kalte Luftmassen in wenigen Kilomotorn Abstand zu unseren Hauptein 
vorhanden sind und trotzdem nicht an heissen Sommertagen zuweilen zur Erde her- 
ahsturzen, berechtigte Ursache zur Verwunderung gegeben hat, bevor deren physi- 
kalische Erklärung aufgefunden wurde, was noch gar nicht so lange hei ist. 

Die Ballonfahrten haben ergehen, dass mitten, im Sommer auch zur heissesten 
Tageszeit in Hohen von wenigen Kilometern folgende Temperatuien herrschen 
(Mittel Mai bis August) 

Hohe in km 4 5 G 7 8 10 

Temperatui — G —12 — 18 ~~ 25 — 32 47 

Die tagliclie Ei-wkrmung reicht, wie gezeigt winde, wenig iibci 1 — 2 km Holie 
hmauf, der Temperatiiriiiiterschied zwischen den eisigen holieien Luftschichten und 
den stark eihitztcn unteren erreicht deshalb an heissen Sommeriiachmittagen ein 
Maximum Desgleichen ist der Temperaturunterschied zwischen der Erdoberfläche 
und Hohen von 4 — 10km im Sommei weit giosser als im Winter, wo sogar 
häufig die unteren Schichten kaltei sind als jene in 2, selbst 3 km Hohe.*) 

1) C Lang, Beohaclituiig:ea tlGi metaoiülogiHcken Stationen mi kOiugreicli Bayern XII 1890 — Ein aussei- 
oidonthcliea Hageljahx vai m Wliitteiuberj^ das Jahr 1897 An 12 Hageltagen vuide die Hälfte aller Oberamta- 
boarke verhagelt, die volhtilndig veihagelte Bläclio betrag 42 427 Ilektai , 3 7 Proz der gesamten Anbaufläche, 
der Q-eldiieit des SchacLens batiug Uber 19 aiülionon Mail (Mittel 18£)2— 1896 2 7 Millionen Mark) Das 68jälinge 
Mittel der jährlich ■verhagelten. Fläche ist 10 oOO Hektar Dies gieht ein Beispiel fni den Sohalon, den die 
Ilagelivettei anricbten 

2) Schwab, Die Eageltlieorien filtoier und neueroi Zeit Kassel 1878 — C Wähner, Histou&cb- 
kntische ■Übersicht libor die Hageltheorien Eetterdam 1876. — R Kussel, On Hail London 1893, zugleich 
reiohaltige Sammlung von Berichten liber bemeikens'werte Hagelwetter und auf den Hagel bezügliche Thatsachen 
und Eischemungen — Tiatert, Die Bildung des Hagels Met Z 1899 S 433. 

Der merkiFürdige Hagelfall zu Bobraisk (Gouvernement Minsk), wo am 28 Hovember 1885, 3h nach- 
mittags, bei klarem Himmel und einer 'Tempexat'ur von nahe — 18^ C einzelne zeistrente Eiskörper von seltsamei 
Füim gefallen sein sollen, kann wohl keinen Einwand dagegen bilden Bull der Petersburger Akad. T XXX 
S 519, odei Melanges Phy8iq.U0S etc T XTr g 445 

^) Heim. Anblicke der obigen Zablen wird man. wohl zugeben, müssen, dass dei mit den Gasgesetzeii nicht 
iiahei vortiaute eigentlich sta'unea sollte, dass vir von der grossen Nabe dieser sibirischen "Wintertempexaturen 
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Die Frage nacli dem Sitze der Kälte, welche Eismassen erzeugen kann, be- 
antwortet sich demnach leicht, diese Kälte ist stets in geringer Entfernung über 
uns zu finden, und wahrscheinlich vor und bei Hagelwettern in erheblich geringerer 
Entfernung als im Mittel.^) 

Zur Erzeugung dieser Eismassen ist nur nötig, dass wasserdampfreiehe Luft 
zu diesen eisigen Höhen hinaufgehoben wird, damit dort ihr Wasserdampfgehalt 
sich in Eis verwandeln kann. Zu dieser Hebungsarbeit ist aber Wärme nötig, der 
Wärmeinhalt der Luftmassen muss dieselben befähigen, so grosse Höhen zu er- 
reichen. Deshalb ist unten warme Luft nötig, kalte Winterluft hat nicht die Kraft, 
die Energie der Wärme in sich, um sich zu grösseren Höhen erheben zu können. 
Die Luft muss aber auch wasserdampfreich sein, weil sonst so massige Nieder- 
schläge wie bei Hagelwettern sich nicht bilden könnten, sie darf also auch aus 
diesem Grunde nicht kalt sein. Je kälter die oberen Schichten sind, zu desto 
grösseren Höhen können die warmen und feuchten unteren Luftschichten aufsteigen, 
desto rascher, stürmischer darf man sagen, wird dieses Emporsteigen erfolgen, es 
wird zuweilen eruptionsartig auftreten können. Je feuchter die Luft ist, desto 
langsamer kühlt sie beim Emporsteigen ab, desto grösser ist ihr Auftrieb in den 
umgebenden kälteren Schichten, desto rascher und höher steigt sie auf. Es be- 
rechnet sich leicht, wie S. 307 geschehen, dass Luft, die unten bei 30^ C. mit Wasser- 
dampf bis zu 50 Proz. gesättigt war, in 4-8 km auf den Gefrierpunkt und in 7*9 km 
■^is zu — 20® bloss durch ihre Ausdehnung beim Emporsteigen erkaltet ist. Sie 
wird sich aber auch zum Teil mit der umgebenden kälteren Luft mischen, umso- 
mehr, da das Emporquellen der Luft nicht ohne Wirbelbildungen vor sich gehen 
kann und die Oberfläche der Wolken wird zudem in der trockenen diathermanen 
Luft der grossen, Höhen auch durch Wärmeausstrahlung und Verdunstung noch 
weiter erkalten. 

Die Kälte, die zur Erzeugung der Eismassen mitten im Sommer benötigt wird, 
ist in den höheren Schichten der Atmosphäre jederzeit zu finden, und jede dahin auf- 
steigende Luftmasse nimmt sie infolge der Ausdehnung dort von selbst an. 

F. Very bereclinel, dass eine infolge einer TemperaturdÜFerenz von 7» von lOOOm mit einer 
anfänglichen vertikalen Beschleunigung (infolge des Auftriebes) von 1.2 m aufsteipnde Lnftmasse 
mit einer Geschwindigkeit von 28 m in 6 km Höhe ankommen kann. ) Sie legt dann die ötreeke 
von 5 km in ca. 6 Minuten zurück. Bei den relativ so geringen vertikalen Dimensionen der Atmo- 
sphäre gelangen demnach aufsteigende Luftmassen in kürzester Zeit in die sehr kalten höheren 
Luftschichten und können infolge der Trägheit der bewegten Luftmassen noch erheblich über die 
Höhe emporsteigen, welche der thermischen Gleichgewichtslage entsprechen würde. 

Die Messuugeu der Wolkeuhöhen haben ergeben, dass die Oumulusköpfe und 
die Gewitternimben bis zu 8— 10 km Höhe nnd darüber emporsteigen. Die in 

über xiEserön Häuptern mitten im Sommer für gewöhnlich nichts spüren, und man wird es ganz natürlich finden, 
dass wir zuweilen durch feste Niederschläge daran erinnert werden. 

1) Banal und Bixio trafen bekanntlich im Juli hei Paris oberhalb einer Regenwolke schon in kaum 
7 km Höhe -39<^. Am 13. Mai 1897 herrschte über Strasshnrg und Berlin in 6 km Höhe eine Temperatur von 
—450 und in 7 km —55®. Die Registrierungen in einem, unbemannten Ballon , der am 23. August mittags vom 
Marsfeld anfsteigen gelassen wurde, und der in 45 Minuten 7.3 km Höhe erreichte, ergaben schon in 6.5 km (?) 
—60® C. (kontrolliert). Compt. rendus. T. CXXVII. pag. 574. 

2) Volta hat hekaniitlieh in der Verdampfung an der oberen Fläche der Wolke den Ursprung der Kälte 
gesucht, welche zur Bildung des Hagels nötig ist. Marangoni hat in neuerer Zeit wieder die Rolle dexVer- 
dunstungskälte hei der Hagelhildung hervorgehohen. (Siehe Met. Z. XXIX. 1894. S. 300 etc.) Ein Kilogramm 
verdampften Wassers kann 71/2 hg Eis liefern, 80 kg = 606.5. - In Betreff der Rolle der Verdampfungskälte in 
trockenen höheren Luftschichten bei der Eisbildung sind die Beobachtungen von Wm. H. Brewer lehrreich, 
mitgeteilt in American Jonrn. of Science. III. Ser. Vol X. 1875. pag. 161: On the fonnation of Hail m the 
spray of the Yosemite Fall. 

3) F. Very, Hailstorms. Pittsburgh Acad. Jan. 1894. 
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dieser Holie gebildeten und zu derselben emirorgetragenen Niederschlage des 
Wasseidampfes können nur mehr aus unterkühlten Wassertropfchen oder aus Eis 
(Schnee, Graupel und Hagelkörnern) bestehen. 

Fallt dieser eisige Niederschlag zur Eide herab, so kühlt er die unteren 
Luftschichten sehr stark ab, und es kann sich dann sogar eieignen, dass die Tempe- 
raturabnahme nach oben grosser wird als 3« pro 100 m, sodass die kalten obeien 
Luftmassen mit den eisigen Niederschlägen zur Erde beiahstiirzen und dann m 
der That die Kalte der hoheien Schichten zur Erde herab mitbringen Die in 
einem Niederschlag aus der Hohe lierabfallende Luft erwärmt sich zwar auch wie 
trockene um 1® pro lOOm, aber da sie mit kaltem Wasser gemengt ist, so macht 
dieses und die Yerdnnstungskälte diese Erwärmung ziemlich unwirksam’ 

Es Lat daher Mo In nicht so unrecht, wenn er sagt»), „es bildet sich in der 
bagelnden Wolke ein trichterförmiger Strudel von eiskalter Luft, gefrorenem und da- 
neben noch flüssigem Wasser, das schraubenförmig wirbelnd zur Erde niederbraust “ 
Alle Thatsacben in der zeitlichen und örtlichen Verteilung des Hagels sprechen 
deutlich genug dafür, dass zur Bildung des Hagels einer warmen und wasserdampf- 
reichen Luft Gelegenheit geboten .seiu muss, leicht und rasch in hohe Luftschichten 
aufzusteigen. Deshalb fallt der Hagel in unseren Gegenden im Spatfrühling und 
im Fruhsommer am häufigsten, im Herbst bei gleich hoher Temperatur seltener 
Der Temperatui unterschied zwischen den unteren und den sehr Lohen Luftschichten 
ist im Frühsommer am grössten, im Spätsommer dagegen Lat die isotLerme Fläclie 
von Nullgrad ihren grössten Abstand von der Erdoberfläche eri eicht 


_ Ebenso lallt dei Hagel m Indien nur m dei sog kalten Jahreszeit und in dei heissen Zeit, nicht 
ohAr slshTl^^PT^'i* bW-Monsuns, und es tieten die heftigsten Hagelwetter in den trockensten, 
aber deahalh auch heissesten Gegenden Obeiindiens aufä) In diesen Jahieszoiten und an diesen 
Orten ist dei Teinpeiaturunteischied zwischen den unteren Luttsohiohten nnd grossen Hohen am be- 

SW- Monsuns dagegen, sowie in den feuchtesten Teilen Indiens 
(Malabar, Konkankuste), wo dei Hagel fehlt, ist die Luft Ms zu sehr giosseii Hohen gleiehinassig 
warm und liciiie Gelegenheit zu kräftigem und lokal beschranktem Auttrieh feuchter Luft ge- 
un^unsti^****^^'^*' auch dei Hagelbildung in dem stets regenreichen Aquatoiialgurtel 


Ein gestoiter Gleichgewichtszustand in vertikaler Eichtung ist notig, damit 
Luftmassen rasch zu sehr grossen Hohen emporsteigen können Die Luft muss 


1) Fi Mehr, Übel die Entstehung des Hagels Pogg Ann B 117 1862 S 89 — Bsi den Hagclvettern aal 
21 August 1890 lu Obersteieinioilc strömte dä« Luft unten mit Sturmoestdrle aus der niederstürzeuden Hagel- 
saule nach allen Seiten aus Zu Sraz, das aut der Sldseite des Hagelwetters (das aus WKW kam) lag, herisohte 
wählend des Voidhergaugss ein NE-Stuim InKalsdorf, n fan südlich vonGiaz, wo es weder Hagel noohEegen 
gab, fiel die Temjeratui yon 26« um 4h naeh dem ersten Sturm aus N auf 6«. Sie stieg dann wieder bis auf 
14« TOx dem zweiten Hagelzng, nach demsolhen sank sie bis aut 2® und stieg dann wieder bis auf 16« umShp. 
Es sind aber nur relativ geringe Luftmassen, die lu dem Hagelsturm zur Erde heiabstürzen, weshalb die starke 
Tempöraturerniediigung nur gaiu kurze Zeit anliält 

ä) Trotz der relativ grossen Troclcealieit der Luft m der keissen Zeit in Obenndien enthält die Luft doch 
so viel ■Wasserdampfv wie hoi uns an feuchtheissen Sommertagon Van furchtbaren Hagelwettern am 30 April 
und 1 Mai 1888 gingen z B folgende Temperatur- und Feucätigkeifcsverhältnisse voraus (Mittel von- Lucknow 
Meernt, Bareilly, Agra) 30 Apiil Sh am 28 QOC , Dampfdruck 15 4mm, 52 Proz , mittleres Maximum 41 S» c’ 
1 Mai Sk am 26 8, 16 2 mm, 62 Pro/ , mittleres Maximum 40 1°. 

Die Isotherme von 0» liegt im nordwestlicken Himalaya unter 32» nordl. Br. iin Januar ungefähr hei 
2700 m, m April und. Mai hei 4300 m und von Juli ks Septemter tei 5400 m 

8) Die Thatsaclie, dass Hagelwetter (und auch die Gewitter nahezu) während der Eegenzeit des SW- 
Monsuns fehlen, verdient grosse Beachtung Der SW-Monsun erstreckt sich hia über 4500 m hinauf Cyklonen 
bilden sieh häufig in demselben, sind ater gewolinhch von geringer Ausdehnung, aber mit starker aufsteigend er 
Luftbewegung verbunden, so dass man meinen sollte, die Bedingungen zur Hagelbildung wären vorhanden Der 
Niederschlag beginnt jedoch schon in geringer Hohe uni erstreckt sich vielleicht nicht so hoch hinauf, dass die 
Isotherme von 0® erreicht wird 
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aber auch grossen Wasserdampfgehalt haben, darf deshalb nicht kalt sein, weil die 
Hagelbildung die Möglichkeit eines reichlichen Niederschlages voranssetzt. Deshalb 
fehlt der Hagel im Winter im Innern der Kontinente völlig, ebenso fast ganz in den 
Zirknmpolarregionen. 

Da Hagel auch auf offener See fällt, wo eine Überhitzung der unteren Luft- 
schichten und ein sog. „labiler“ Grleichgewichtszustand in vertikaler Richtung nicht 
angenommen werden kann, da ferner die grösseren Hagel züge nicht den über- 
wärmten Gegenden zulaufen, sondern auch über die schon durch Hagel und Eegen 
abgekühlten Gegenden ziehen, wenn dieselben in ihrer durch allgemeinere Ursachen 
bedingten Bahnrichtung liegen, so müssen die mit horizontalen Gleichgewichts- 
störungen im Zusammenhänge stehenden allgemeinen Bewegungserscheinungen der 
Atmosphäre bei den Hagelwettern auch eine grosse Rolle spielen. Es werden 
dann dynamische Gleichgewichtsstörungen in vertikaler Richtung vorausgesetzt 
werden dürfen. Es ist aber zu beachten, dass zum Zustandekommen eines starken 
Auftriebes der unteren Luftschichten nicht immer eine hohe Wärme derselben not- 
wendig ist, indem auch eine starke Abkühlung der oberen Schichten dasselbe leistet. 
So kann auch bei kühlem Wetter und bewegter Luft unten Hagelwetter eintreten, 
wenn in der Höhe rasch ein sehr kalter Luftstrom einsetzt. 

2. Die Frage nach der Bildung des Hagelkornes ist nun die nächste. 
Auch die Beantwortung dieser Frage bietet gegenwärtig, soweit es sich nur um 
die Entstehung grösserer Eiskörper in den Höhen der Atmosphäre handelt, keine 
so grossen Schwierigkeiten mehr, seitdem man die Thatsache, dass in diesen Höhen 
oft sehr mächtige Wolkenmassen, aus unterkühlten Wassertröpfchen bestehend, vor- 
handen sind, vollkommen würdigt. Die Thatsache, dass Wassertropfen beträchtlich 
unter den Gefrierpunkt erkaltet werden können, ohne fest zu werden, ist oft genug 
experimental nachgewiesen worden-, fast jeder Winter auf den Kontinenten höherer 
Breiten gestattet die Beobachtung von Nebeln, welche aus unterkühlten Wasser- 
tröpfchen bestehen. Aber erst die Ballonfahrt von Barral und Bixio am 27. Juli 
1850 nach einem Platzregen bei bedecktem Himmel hat auf die grosse Bedeutung 
der Wolken aus unterkühltem Wasser für die Theorie des Hagels besonders auf- 
merksam gemacht.^) Barral und Bixio durchfuhren eine Wolkenschicht von 
mindestens 4000 m Mächtigkeit. Bei 3000 m sank die Temperatur auf den Ge- 
frierpunkt, und doch ging die Wolke erst in einer Höhe von ca. 6000 m bei einer 
Temperatur von — 10® in Eisnadehi über, so dass eine Nebel- oder Wolkenschicht 

1) Bei dem Hagelwetter (und den verbreiteten Gewittern Westöstexreiclia) am 7, August 1885 , das "bei 
sclion morgens durch Westwind ahgekublter Luft eintrat, war das offenbar der Fall. 

2) So lange man die Wolken als aus Wasserbläschen bestehend betrachtete, konnten selbst diese Beobach- 
tungen nicht in ihrer vollen Tragweite gewürdigt werden. Her erste, welcher die nntorkalteteii Wolkenbostand- 
teile (Bläschen !) zur Erklärung der Hagelbildung herbeigezogen hat, scheint nach J. Mülle r (Kosmische Physik. 
IV. Aufl. 1875. S. 725) Fr. Vogel gewesen zu sein (1849). L. Dnfour hat 1861 die Entstehung des Hagels 
aus unterkühlten Wassertröpfchen (er nimmt schon Wasserkügelchen an, nicht Wasserhlüseheii) eingehender zu 
erläutern gesucht. Pogg. Annalen. 1861. B. 114. S. 539. E. Renou leitet die Entstehung des Hagels aus 
dem Herahfallen der Eisnadeln der Cirren in die aus unterkühltem Wasser hostehenden Cumuluswolken ah. 
Theorie de la pluie. Ann, de la Soc. Mdt. de France- T. XIV. pag. 89. 1866. 

Die Ansicht von Volta, dass die Hagelkörner zwischen zwei mit positiver und negativer Elektrizität ge- 
ladenen Wolkenschiehten hin- und herfliegend anwachsen, erhielt sich lange -wenigstens in der Form, dass zwei 
getrennte Wolkenschiehten zur Bildung des Hagels (ja sogar des Regens) nötig seien und fand eine scheinbare 
Stütze in dem Cirro-Stratussehirm, der oberhalb der Gewitterwolken sich ausbreitet. Bass diese beiden eine 
Masse sind, indem eraterer aus letzteren herauswächst, wurde schon gesagt (Hann, Die Nachmittagsgewitter 
in den Alpenthälern, Mitteilungen des Österreichischen Alpenvereins, B. 1. 1863. S. 107). J. Silbermann 
zeigte dasselbe in den Comptes rendus. 1864. I. pag. 337. Sur les eirconstances qvi aceompagnent au suivont 
la formation des nuages orageux. 
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vou ca 2300 m aus unterkulilten Wassertiopfchen bestand Zweifellos existieren 
öfter noch yiel mächtigere Volkenschichten ron dieser Beschafifenheit. Wenn sich 
im Sommer grosse Cumulusmassen, die oberen kalten Schichten durchbrechend mit 

ihren Köpfen bis zu 6 8 km Hohe erheben, so bestehen sie wohl oft aus 3 4 km 

machügen Banken von unterkühlten Wassertropfchen Die Cirro-Stratussehicht abei 
mit welchei sie sieh im weiteren Verlaufe des Kondensationsprozesses bedecken be- 
Steht ans Eisnadeln.^) ’ 

D^s Unterkühlte Wassertröpfchen in diesem Zustande ziemlich stabil sind 
hat L Dufour nachgewiesen. Nm die Berührung mit Eisnadeln bringt sie raseh 
zum_ Gefiieien, wobei die Temperatur sogleich auf den Gefrierpunkt steigt nnd ein 
gewissei Teil des Wassers infolge der fieigewoi denen Fliissigkeitswarme flüssig bleiht ®) 

Das Material zur Bildung von grösseren Mengen Eis ist daher in der Atmo- 
sphäre an waimen Sommertagen oft reichhcli vorhanden Wenn die Eisnadeln der 
oberen Cnro-Stratussehicht langsam in die aus unterkublten Wassertropfchen be- 
stehende Wolke hinabfallen, so muss auf ihnen das Wasser fest werden und sich 
Eis bilden, das durch sein Gewicht nun rascher fallt und alles auf seinem Wege 
befindliche unterkühlte Wasser aufnimmt. Ist die Wolke sehr mächtig, dann konnten 
so mochte man meinen, auf diesem Wege erhehlich grosse Eisstueke entstehen’ 
deren Form, da sie an ihrer Unterflhche wachsen, eine kegelförmige mit ahge- 
1 imdeter Basjs ist, wie man sie häufig hei Hagelkörnern antrifit Auch der Um- 
sfan^ dass bei solchen Formen die unteren Teile aus festerem Eise, die oberen 
der Kegelspitze zu, aus weicherem Material bestehen, scheint für diese Bildung zu 
sprechen In der That halt 0 Reynolds diese Art der Entstehung des Hagels 
für die waliracheinlicbste und ei hat sie auch durch Experimente zu stutzen ver- 
suebt ) ^er die Rechuiing ei giebt, dass selbst unter den günstigsten Annahmen 
auf diese Weise nur sehr kleine Hagelsteine entstehen können, welche weit unter 
CI er SGlbst liänfig vorkommenden Grosso Zurückbleiben 

äst mehrfacli dia Bohaoptunff aufgestollt woiden, dass Set Hagel sioli in Holien von 
Zl, tf' 80Om Seeliohe'), Mldet und zwar, ma angegeben viri, auf Omni von 

Beolaoitunson Diese Behauptung -würde die Ilagelbildnng geradezu in das Gehiet des Wnuderbaien verweiaeu 
nnd einei physikalischen ErkUrung entriieken Denn dass (nach Eoberto) Wirbel mit horizontaler Achse 

u B^uf lo“vo?°?ro bT «rzengen kdnnon, vrelehe die Tenijeiatnr derart erniedrigen 

z B auf -10 Tou 10», nStrge Druokabnahme c» SSOmni) ist ganz nnannehmbar Auch müsste an den BeobaL- 

tungsstationen in 800 m Seehohe und darübei sovohl in den Temperaturen als anch in den Druck, oh vankunl 
doch sebou etwas davon verapüit -vvoiaen sein, vas aber noch me der Ball gewesen ist 

r,..,? ^ ®"äour, Sur la congdlation de l’eau et sur la formation de la grdle Compt lend B 52 1861 

pag. 750, und Pogg Annalen B. lU ISCl S 530 _ P Czermak, Zur Struktur undLm d.r Hage^ 
Sitznngsleiiehte dei Wiener Akad CIX. S 186 Miuz 1900 nageinorner 

B ™ S 48 n 161 Zextschrift f Met 

*) Sielie S. 300 und Trab er t. Die Bilduiigr des Hagels Met Z 1899 S, 441/442 
BTn!’!in?»tr «t die folgende Beobachtung von giossem Inteiesse. 

Atmosnhire hre Mei f’ den Anden den Hagel zumeist be, stark bewegter 

Atmosphire habe fallen sehen Ahoi in einzelnen PUlen auch bei ruhiger Luft nnd nahezu Windstille 

nnen,. n vfr de, Chimhoiaze machte er folgende Beobachtung In einer Hohe von ca 

TOkl^m de?eu ohereT 7” Dnteihalb des steilen Berghanges lag eine Masse von 

Welken, in deren obere Partie man beim Abstieg hineingelangte Es donnerte „Wahrend wir anfangs (in etwa 

500 m) nur von kleinkemigem Hagel getroffen wurden, vergiosserte sich derseihe in dem Masse, als wir abwärts 
t gen bis zur Grosse von Flintenkngeln Diese Hagelkörner ffelen aber so langsam, dass sie uLTeirAuf 

le d^B T'" -««-«^ten ln einer Hohe von 4300 ui war die Wolkenmasse so Lht dass ich M^hs 
hatte das Barometer abzulesen ünterhalb dieser Stelle wiederholte sieh dei Hagel, und das Gefühl wsTehe 
wir hatten wenn dersslhe Gesicht und Hände traf, wnrde ein schmerzhaftes Dieser CrhegleitVe rrbei 
:::"e Baremeterahlesnngen waren wir seit dem Eintritte 
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Die Schwierigkeit beginnt also zunächst Mer bei der Hrage, wie die beob- 
achteten grossen Eisstücke in der Atmosphäre entstehen können.* Die Struktur 
der Hagelkörner scheint einen Eingerzeig dafür zu geben. In dem Hagelkerne 
erkennt man in der Hitte bäuhg ein Graupelkorn, durch dessen vielfache üm- 
kleidungen mit Eishüllen der grosse Hagelstein entstanden ist. Das Graupelkorn 
erscheint auch aus anderem Grunde als der natürliche Vorläufer des Hagelkornes. 
Im Winter und Frühling, wenn die Temperatur noch niedrig ist, mächtigere Wolken- 
massen wegen der tiefen Lage der Isothermen von IS'ullgrad noch nicht Torkommen, 
fallen hei stürmischem, böigen Wetter Graupeln, die, im Prübling schon zuweilen 
mit Eis überzogen, sich dem echten Hagelkorn nähern. Bei ruhigem Wetter 
fällt selten ein Graupelschauer, und. dann mag es in der Höhe stürmisch sein. Auf 
hohen Bergen besteht der Hiederschlag des Sommers bei Gewittern und wärmerem 
Wetter zumeist aus Graupeln. Graupel bilden sich in jenen Höhen der Atmosphäre, 
wo die Temperatur um den Gefrierpunkt schwankt, an der Erdoberfläche deshalb 
im Winterhalbjahr.^) Mit Eecht sagt Trahert: Wir haben den Sitz der Bildung 
des Graupelkornes dort zu suchen, wo gleichzeitig Schneekrystalle und unter- 
kühlte Tröpfchen Vorkommen und damit stimmt auch die Struktur des Graupel- 
kornes. Es sind Schneekrystalle, die durch unterkühlte Fröpfchen zusainmeuge- 
schweisst sind. Das Graupelkorn wird znm Hagelkern, wenn die unterkühlten 
Tröpfchen sich auf demselben in Form von Eishüllen ablagern. 

Was im Hagelkorn auf einander folgt von innen nach aussen, das folgt in 
den Wolken von oben nach unten. In der obersten für die Hagelhildung in Be- 
tracht kommenden Wolkenregion haben wir gleichzeitig Schneekrystalle und unter- 
kühlte Tröpfchen, in der mittleren Eegion haben wir unterkühlte Tröpfchen allein, 
in der untersten Region aber die gewöhnlichen Nebel tröpfchen mit einer Temperatur 
mehr oder weniger über Null. Die erste Schicht liefert den Kern, die zweite die 
konzentrischen Eishüllen, die dritte Schicht endlich liefert das Material zu jenen 
mehr oder weniger krystallinischen erst auf dem Hagelkorn allmählich erstarrten 
Bildungen (Trahert). 

Auf welchem Wege gelangen aber die unterkühlten Tröpfchen so massenhaft 
auf dem Graupelkorn zur Ablagerung? 

Man hat die mehrfach im Laboratorium beobachtete Thatsaehe zu Hilfe ge- 
nommen, dass Wassertröpfchen durch Änderungen der elektrischen Ladung zum 
raschen Zusammenfliessen gebracht werden. Diese Änderungen finden sicherlich 
öfter in den Gewitterwolken statt, aus deneu der Hagel fällt. Bei den meist 
ausserordentlich häufigen elektrischen Entladungen in der Hagelwolke dürfte ein 
solches plötzliches Zusammenfliessen der überkalteten Tröpfchen öfter eintreten und 
jedem derselben entspricht daun eine Eisschicht auf dem Graupel- oder Hagelkorn. 
Ein Teil des überkalteten Wassers wird dabei sogleich zu Eis, ein Teil bleibt 
flüssig und kann erst nachher erstarren. Das würde mit dem Wechsel durchsichtiger 
und weisser Schichten in den Eishüllen des Hagelkornes übereinstimmen. Ein solcher 
Vorgang ist sehr wahrscheinlich, dürfte aber allein nicht ausreichen, die Grösse der 
Hagelsteine zu erklären. Jedenfalls kommen noch dazu die heftigen inneren Be- 
wegungen in einer Hagelwolke, aufsteigende Wirbel mit vertikaler Achse, in welchen 
die Hagelkörner schwebend erhalten und zuweilen zu grossen Höhen der Atmo- 


1) Aber viel käuflger im PrUkliiig als im Herbst bei gleicbea Lufttemperaturen., weil im FruMing die Tem- 
per aturabnahme nach oten viel raseber und der Temperaturgegensatz zwiselien dem erwärmten Erdboden und den 
liöliereu Luftsekiehten am grössten ist. 
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spliaie hinaiifgetiageii werden. Dabei waclisen sie izuweilen zu den iiberraschenden 
Dimensionen an, die wir staunend beobachten 

Die Hagelkölner können dabei bis zu — 20, vielleicht bis — 30® ei kalten, welch 
niedrige Temperaturen dann in den tieferen Schichten weitere Ablagerungen von Eis 
gestatten, ohne dass man dabei eine besondere eigenartige Kalteursache voraussetzen 
muss. Eeirel stellt sich den Vorgang der Bildung der Hagelsteine in sehr 
kräftigen aufsteigenden Lnftwirbeln von geringem Duicbmesser in dieser Weise vor 
und glaubt annehmen zu dürfen, dass die Hagelkörner dabei zuweilen mehrmals 
nach aiifwaita gewirbelt werden, bis ihr G-ewicht so gross wird, dass sie zur Erde 
fallen. Die dazu notigen Geschwindigkeiten sind nicht unwahrscheinlich, wenn 
man die Wirkungen berücksichtigt, welche lokale Wirbel von kleinem Durchmesser 
(Windhosen, Tornados) zuweilen ans&ern 

Dass es lokale Luftwirbol mit veitikalei Aclise sind, die mit dem Gewitter meist an einem 
Eande desselben foitziehen, in denen der Hagel voizugsweise fabiizieit whd, ist kochst wabrschem- 
licb schon, duich die Art des Auftretens des Hagels in relativ schmalen Streifen Giaupel bilden 
sich wahrscheinhch bei jedem Gewitter in grosseren. Hohen der Atmosphäre, wie bei stürmischem 
böigem Wetter in dei Nähe der Erdoherfläclie nn Frühling. Es müssen aber ganz besondere, seltener 
auftretende Umstände dazu kommen, dlannt die Graupelkomer zu grosseren Eiskorpeni anwaclisen, 
und das sind die nur ausnahmsweise im Rchosse dei Gewitterwolken sich bildenden heftigen Luft- 
wirbel, innerhalb welcher die Hagelkornei zuweilen zu erstaunlichei Grosse anwachsen können Solche 
Wirhel mögen sich sowohl hei dem heftigen Empoi strudeln überwärmter feuchter Luftmassen in die 
hohen kalten Schichten dei Atmosphaie bilden (bei Waimegewittein), als namentlich auch hei all- 
gemeinen Storungen des atmospliänsclien Gleichgewichts in einem oben eintretendeu kalten Luft- 
strom, der warmcie untere Luft ubeiwelit Diese Wirbel ziehen dann häufig an der Begrenzungs- 
flache warraei und kalter Luftschichten foit und können sich mehrfach wiederholen 2) 

Wenn es auch derart nicht schwierig ist, sich eine allgemeine Yorstellung von der 
Bildung des Hagels zu machen, so nauss mau doch geg^enwartig noch darauf verzickten, 
sich von den spezielleren Voi gangen bei der Bildung der so mannigfach gestalteten 
Eiskorper, die als Hagel ans der Luft fallen, Rechenschaft zu geben Die flach- 
gedrückten scheibenartigen Eormen der Hagelsteine oder jene mit wulstartigen Eis- 
anshtzen Ikngs einer Aqnatorebene mögen dei Eotationsbewegung der Hagelsteine 

1) Feriel beiechnet, dass die folgonden Gesckwindigkeiten in einer Höhe von ca 1600 m nötig sind, 
um Hagelkörner von den angegebenen Durchmossein schwebend zu erhalten. 

Duiokmesser des Hagelkoina in Millimeter 13 15 20 25 51 7b 

WindstlLrke in Metei pro Sekunde 16 18 21 23 33 40 

In grösseren Hoben sind giossere Geschwindigkeiten nötig, weil die Dichte der Luft kloinerist Eerrel, 
Eecent A Avance 8 pag. 800 Bigelow dagegea glaubt nicht, dass die benötigten Geschwindigkeiten vorkomineii 
lönnen und verwirft diese Hypothese dos Wachsens dei Hagelkoner 

2) Bei der XJnterbuchuug der heftigen 'Wirbelstunne (Tornados) und Hagehvetter in Oberindien (Doab und 
Hohilkand) ini April und Mai 1888 kommt S. A Hill zu folgenden Schlüssen und Ergebnissen Zunächbt spricht 
er seine tTborzeugung dahin aus, dass ein Tornado bloss ein heftiger Wirbehvind ist, welcher den Erdboden ei- 
leicbt, während em gewöhnlicher Gewitter- oder Hagelsturm eine ebenso intensive Wirbelbewegung ontwickelii 
kann als ein Tornado, welche aber bloss in einer beträchtlichen Höhe der Atmosphäre statt hat Indem Hill 
dann die Isobaren im. Niveau von 9000 feet (2748 m) über Oberindien für die Hagel- und Tornado-Tage vom 
30 April und 1 Mai konstruiert, eigiobt sieb, dass an beiden Nachmittagen sogar in der Hohe der Wolken- 
region ein Gobiet niedrigen Luftdruckes über dem Pandschah und ein andeies über Behar lag, und dass die- 
selben durch eine lange sebnaale Mulde (Trog) niedrigen Luftdruckes über Eobilkand veibunden waren Die 
Bedingungen zur Bildung von Wirbeln duich Begegnung östlicher und westlicher Luftströmungen längs der Achse 
niedugen Druckes waren daher an beiden Tagen yorbandon Die Bahn der Tornados zeigt eine sehr enge Be- 
ziehung zu dem Vorlaufe der Isobaren im Wolkenniveau. Sie begann etwas südlich von der Achse niedrigen 
Druckes, näherte sich derselben oder verlief parallel zu derselben, m keinem Palle aber kreuzte sie dieselbe. 
Diese Sturme scheinen daher, was die horizontale Komponente ihrer Bewegung anbelangt, Wirbel gewesen zu 
sein, die sich in dem kräftigen westlichen luftstrom des unteren Wolkenniveaus bildeten, wo dieser bei der 
Annäherung an die Rinne niedrigen Luftdruckes eine Verzögerung erfuhr, und die dann mit dem erzeugenden 
Luftstiom fortzogen Was die vertikalen Bewegungen und die Bildung des Hagels anbelangt, so scheint Hill 
die Theorie von Eerrel die richtige zu sein (Jonrn. As. Soc of Bengal Vol LVIII P H 1889, S 136 etc. 
mit 6 Kärtchen ) 
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ihre Entstellung verdanken, welche dieselben infolge von Zusammenstössen oder 
auch in den erzeugenden Lnftwirbeln amielimen müssen. Unerklärlich aber bleiben 
vorderhand die fast regelmässig ausgebildeten grossen. Eiskrystalle, die den Hagel- 
steinen zuweilen aufsitzen, da deren Bildnng mit der raschen und stürmischen Art 
der Eisbildung in den Hagelwettern nnvereinbar scheint.^) 

Auch die dickeren Schichten klaren Eises auf dem Hagelkorn, die nur durtli 
Erstarren grösserer Mengen von flüssigem Vasser auf demselben entstehen konnten, 
sind schwer verständlich, weil die dazu nötige Kälte in den unteren wasserreichen 
Schichten der Hagelwolke zu fehlen scheint, wenn nicht das Hagelkorn seihst diese 
Kälte mithringt. 

Wir bähen gegenwärtig noch keinerlei Anhaltspunkt dafür, anzunehmen, dass 
in den Gewitter- und Hagelwolken ein Prozess vor sich geht, der eine lokale 
Wärmeentziehung bewirkt, Kalte erzeugt, ausser der dynamischen Erkaltung der 
Luft beim Emporsteigen und der Strahlungs- und Yerduns tungskalte an der 
obersten Wolkenschicht.. 

Welche Eolle die Elektrizität hei den Hagelwettern spielt, die sich ja meist 
durch abnorm häufige elektrische Entladungen äussert, ist unhekaiint. Wollten 
wir nur nach dem Auftreten der Elektrizität bei Gewittern urteilen, so müssten wir 
derselben aiicb hier bloss die Eolle einer Begleiterscheinung zuschreiben. 


Wasserhosen, Tromben, Tornados. 

Einleitung. Zuweilen entstehen in höheren Schichten der Atmosphäre, wohl 
zumeist in der mittleren Wolken höhe, ausserordentliche heftige Wirbel, welche durch 
Reibung und Saugwirkung sieh in Korm eines trichterförmigen Wirhelsclilauches 
bis an die Erdoberfläche herab fortpflanzen und daselbst Spuren sehr grosser 
mechanischer Wirkungen äussern.^) Der Wirbelschlauch erscheint als eine Yer- 
längerung der zuerst ballon- oder zapfenförmig von dem unteren Wolkeuniveau 
herabliängenden Wolken gebil de, die häufig mit einem Elefantenrüssel verglichen 
wird. Wo dieser Wirbel tri chter die Erdoberfläche erreicht, äussert er seine zer- 
störenden Wirkungen, bebt Wasser in soliden Massen, zumeist aber als Wasserstaub, 
auf der festen Erdoberfläche alles bewegliche in die Höhe. Das untere Ende des 
Wirbel trichtere erweitert sich dabei meistens im Erdboden, wohl infolge der durch 
die grosse Eeihung abnehmenden Wirbelbewegung, so dass das Luftgebilde, im 
unteren Teile auch aus Staub und Detritus mannigfachster Art bestehend, die 
Eorm eines Stundenglases anniramt, d. i. in der Mitte den kleinsten Durchmesser hat. 

Auf grösseren Wasserflächen treten diese Wirbel als ,,Wasserhosen^‘ auf, über 
dem Lande als Windhosen, Tromben. Derselbe Wirbel kann bei seinem Eort- 

1) D urand- Gr4 Tille spriclit die Ansielit aus, dass, weil die Hagelköraer bei ihrexITall- und Eotations- 
"bewegtiug der Seliwörewirl5:u.iig' fast entzogen sind, die KrystallisationsTorgUnge auf denselben bosouders be- 
günstigt -werden. 

C-L. Weylier liat experimeatell die Art, -«rie sich Wirbel in Flüssigkeiten Ton oben nach nuten fort- 
pflaazen, in -überzeugender Weise ia allen Details nachge -wiesen und nacbgebildot, die aufeteigende Be-wegung 
im Innern, die her ab .sinh ende in der Peripherie. Die Botationsbe-wegung wirkt saugend nach unten. Sur les 
tourbillons trombes, tempetes et sphbres touraantes. Etudes et Exporiencos. 11. Ed. Paris 1889, s. a. J. Mas- 
cart, Journal de Physique. Tome VIII. pag. 557. 1889. — Man s. ferner Coli adon in mehreren Mitteilungen 
in den Comptes rendus, z. B. CIV- 18. April und CV. 17. November 1887. — Gr. A. Hirn, Etüde sur une classe 
particuliere de tourbillons. Paris 1878. — H. Faye hält daran fest, dass in den Tromben und Wirbeln die 
Luft herabsteigt Nouvelle l^tude sur les tempetes, Cyclones, trombes ou Tornados. Paris 1897. —• W. H. D ine s , 
Experiment illustrating the forniation of the Tornado elo-nd. Quart. Journ. R. Met. Soc. Vol X.XII. 189 G. 
pag. 71. 
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schreiten, je nachdem er nbei Land oder Wasser liinzieht, als Tiombe odei als 
Wasseihose ei scheinen Einen solchen Fall hat z B G v Rath am Rhein be- 
obachtet und bescliiieben 

Wasserhosen und Tromben Die Wasserhosen zeigen sich zumeist über 
wai mei en Meei en in den mittleren und niedrigen Breiten Es sind Säulen von einigen 100 
bis 1000 m Lange und bis 100 m Durchmessei, an denen man einen sich aus dem Meeie 
eihebenden Fuss und einen daian anschliessenden gciaden odei gekrümmten Schlauch 
unterscheiden kann, der nach oben meist in eine sehr schwere dunkle Wolke uber- 
geht, welche in Form eines Tiichters der Wasseihose entgegenkommt Die Meeres- 
oberfläche befindet sich dabei auf einem Raume von HO — 100 m Durchmesser in 
einer kochenden sprudelnden Bewegung, spiingbiminenaitig steigen spitzige Wasser- 
und Schaummasseii empor und versinken wieder, wahrend andere sich heben Nach 
der Mitte dei Wasseihose zu en eichen sie 4 — 8 m Hohe und daiiiber, eine Wolke 
von Wasserstauh umgiobt und nberragt sie, es ist dei Fuss der Wasseihose, über 
den sieb die eigentliche Säule, oder der Schlauch erhebt 

Das Material, aus dem die Wasserhosen bestehen, sind offenbar Wassei tropfen, 
Wasserstaiib Eine so hohe solide Wassei saiile konnte ja selbst duich den Druck 
der gesamten Atmosphäre nicht gehoben weiden 

Zuweilen reicht der Wirbel nicht bis zur Meeresobei fluche hei ah, sondern es 
bangt aus der Wolke nur ein Zapfen oder trichteiaitiges Gebilde herab Bildet 
sich eine vollständige Wasseihose, so veilangert sich dieser Wolkenzipfel abwärts, 
bis er sich mit den immei hoher ans dem Mecie empoi steigenden Schaum- und 
Nebelsaulen zu einem langen Schlauche veiemigt Die Abwai tsverlangei ung des 
oberen Wolkentricliteis geschieht offcnbai nicht infolge eines lieiabsinkens der Luft, 
sondern besteht aus einem Herabsteigen des Oites, an dem in dei aufwarts- 
stromenden Luft, die dei saugenden Wirkung des oberen Wirbels folgt, die Ver- 
dichtung des Wasserdampfcs zu Nebel und Wolke beginnt Bei der Anflosuiig dei 
Wasserhose verschwindet auch der mittleie Teil des Schlauches zuerst, nicht des- 
halb, weil die Bewegung hier auf horte, sondern weil sie auf hoi t sichtbar zu sein, 
da nun Wassertiopfen und Nebel in diesem Teile fehlen 

Die meisten Beobachter stimmen darin iiberein, dei Wasserhose eine anfsteigende 
und zugleich eine diehende Bewegung zuzuschi eiben, nur wenige geben eine nieder- 
steigende Bewegung oder das Fehlen einer drehenden Bewegung an Der Sinn dei 
Drehung scheint nicht von der Eidiotation, sondern von zufälligen Umstanden be- 
dingt zu sein Dafür spricht auch der Umstand, dass in der Nahe des Aquatois, 
wo der Einfluss dei Erdrotation fehlt, die "Wassei hosen sehr häufig sind 

Die Wasserhosen tieten, wie die Tromben oder Wettersaulen auf dem Lande, 
am häufigsten bei stiller, waimer und gewitterhaftei Witterung cm, doch kommen 
" sie auch bei frischem Winde und in heftigen Stiiimeii vor 

Kapt K H Seemann bemeikt Die Annahme, dass die Wasserhosen hauptsächlich an ■wind- 
stillen heissen Tagen auftieten, entspnclit nicht den Thatsachen , im Gegenteile bei hoigem Wetter 
und umlaufenden Winden sehen wir sie z B nn Kalmengurtel des Äquators am allei häufigsten Ich 
habe in der Singaporestiasse 5 oder G Wasserhosen im September zu gleichei Zeit beobachtet, wahrend 
der Wind fortwdhiend seine Richtung änderte und dei Himmel voll schwarzer Wolken war '*) 

Eine gute Beschreibung emei Wasserhose im Mittelmeer und einci Fahit durch dieselbe gieht 
Weiner v Siemens in „Lehensei innei ungen “ S 162 und S 165/166 

Dass Wasserhosen uhei dem Meere viel häufiger sind als Windhosen (Tioinben) über dem 
Lande, obgleich eine lasche Wdrmeabnabme nach oben geiade ubei dem Meere fehlt, hat wohl dann 

1) G V Rath, Pogg Annalen CIV 1868 S 631 

2) 8 Segelhandbuoh für den Nordatlantischen Ozean der Deutschen Seewarte II Anflage S 170 eto 

H Seemann, Met Z XXI 1886 S 362 



Wasserhose. 

An der Küste von Neu-England am 19. August 1896. 



Hann, Lehrbuch d. Meteorologie. ' ‘ Verlag von Chr. Herrn. Tauchnitz, Leipzig. 

(Nach einer Photographie von 1. N. Chamberlain, Cottage City Mass). 
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seinen Grund, dass die Teibuiig der Luft über den Wasserflächen eine viel kleinere ist, daher die 
Wirbelbewegung weniger Widerstand ündet. ’ 

Auf dem Laude treten die Luftwirbel von kleinem Durelimesser in Form der 
Tromben oder Wettersäulen auf. Sie lieben lockei-es Erdreich anf, breclien 
Bäume, decken die Häuser ab und zerstören selbst solide Bauten mehr oder weniger. 
Bemerkenswert ist die meist scharfe Begrenzung ihrer Wirkungen bei sehr geringer 
Ausdehnung derselben. In einer Minute ist der W'irbel vorübergezogen und das 
Zer störungs werk vollendet. In der nächsten Umgebimg des Zerstörungsgebietes 
kann dabei die Luft völlig ruhig bleiben. Ein allseitiges Zuströmen der Luft in 
den unteren Schichten aus weiterer Entfernung, welches gegen das Wirbelzentruni 
hin immer heftiger wird und den. Wirbel nährt oder ihn bildet, ist daher keines- 
falls ein Erfordernis zur Entstehung einer "Wettersänle. Die Tromben unterscheiden 
sich in dieser Hinsicht wesentlich von den Staubwirbeln, die sich durch Überhitzung 
der unteren Luftschieliten über wüstem, trockenem Boden bilden, unten am Boden 
entstehen und aufwärts strudeln; desgleichen von den "Wirbeln, die über Bränden 
sich bilden. Sie haben nur die Form mit ihnen gemein, nicht die Hatur ihrer 
Entstehung.^) Der Whrbel, der in den Wettersäulen und Tromben an der Erd- 
oberfläche seine Wirkungen äussert, hat seinen Sitz in höheren Schichten der At- 
mosphäre, er schöpft seine Energie aus den Bewegungszuständen im Wolkenniveau. 

Allerdings müssen auch, wenngleich nicht immer, gewisse Bedingungen in den 
unteren atmosphärischen Schichten erfüllt sein, damit die in der Höhe gebildeten 
Wirbel ihre Wirkungen durch Aussenduiig eines Wirheltrichters, in dem sich ihre 
Energie konzentriert, auf die Erdoherfiaclie herab erstrecken können. Warme und 
feuchte Luft begünstigt dieses Herabsteigen des Wirbels, aber ein labiler G-leicli- 
gewichtszustand ist dazu nicht nötig. 

Der Wirbeltricbter, der vom Wolkenniveau lierabhangt, sieb dabei oft schlangen- 
artig krümmt und windet, zeigt sich in seinem Eortsclireiten von den Verhältnissen 
an der Erdoberfläche häufig ganz unabhängig. Er verfolgt seinen geraden Weg, 
auch über Tbäler hinweg, indem er dabei, und das ist sehr bezeichnend, zuweilen 
einige Zeit den Boden gar nicht berührt, örtlich wieder zerstörend herabsteigt, dann 
wieder sich von der Erde zurttckzieht und so gleichsam hüpfende Bewegungen macht. 

Der Wirbeltricbter erscheint auch über dem Lande als eine trichterförmige 
Wolke, die vom Himmel herahliängt und oben in schwere dunkle Wolkenschichten 
(Pig. 104, S. 702) übergeht.®) 


1) S. auck Nature. 1883. Juli 19. S. 269. — Wasserlioso auf dem Zürichor Seo, interessant durch die Um- 
stände, uuter denen sie aufgetreten. Zariclior Vierteljahrssclirift. 1884. S.2()7. — Bescliroibiing und Abbildung- 
von Wasserhoseu. Quart. Journ. E. Mot. Soc. Vol IX. pag. 150 etc. — Iiitere.ssaiit€ Abbildungen von 'Wasser- 
hosen giebtH. C. Russell: Water Spoiits onthe Coast of New South Wales. R. Soc. N. S. W. Vol XXXII. 1898. 

2) Th. Reye,. der eine vortreffliche Schilderung der Wettersäulen und der Land- und Wasserhosen gegeben 
hat (in seinem bekannten Werke : „Die Wirbelstürme, Tornados und Wettersäulen.“- Hannover 1872. S, 18 etc.), 
lässt auch die Tromben durch Überhitzung der unteren Luftschichten oder als Folgen eines labilen Gleich- 
gewichts der unteren atmosphärischen Schichten entstehen. Hem widersprechen aber die Erscheinungen. 

8) Manche Belege hierfür findet man in der Abhandlung von Koppen: Hie Windhose vom 5. Juli 1890 
hei Oldenburg. Ahnalen der Hydrographie. 1896. Diese Arbeit ist sehr instruktiv für alle Verhältnisse, die 
hei den Windhosen das -wissensehaftliche Interesse besonders in Anspruch nohinou. Die scharfe Begrenzung der 
Wirkungen, die Luftruhe in grösster Nähe der Stolle orkanartiger Windkraft, das Fehlen eines labilen Gleich- 
gewicbtszuh^tandes der Atmosphäre in dem von der Windhose betroffenen Gebiete, die lehrreichen Abbildungen 
des 'Wolkenschlauches in seinen verschiedenen Formen etc, tuogon horvoxgohoben werden. 

Die Windhose zu Fiume (20. September 1872 nach Mitternacht) zeigte gloiehfalls die scharfe Bofjrenznng 
der 'Wirkungen. (Stahlberger in Zeitschrift f. Met. VII. 1872.) Ebenso jone von Wetzlar am 23. Mai 1886’ 
von welcher As sman n eine lehrreiche Beschreibung goliefeit hat. (,, Das Wetter.“ 3. Jahrgang. S. 189 etc. 
Okt. 1886.) Bemerkenswert war hinr das Berabsteigen des Wirboltrichtors iu das Thal. 
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Bei den meisten Tromben scheint die Eidrotatioii den Sinn der Drehung im 
Lnftwiibel zu bestimmen, was sich dadurch eiMart, dass sie vielfach am Rande 
gro&seier atmosphaiischei "Wirbel auftieten Die Wettersaulen (und Tornados) sind 
in den mittleren Bi eiten häufiger, besonders häufig in den Vei einigten Staaten zwischen 
dem Pelsengebirge und den Alleglianies Abei auch noch untei ca 60® Breite in 
Schweden kommen typische Tromben vor 

Fig- 104 



Tiüiubfl vom 7 Oktoboi 1884 Tboi Catania nacli eiiiei Pubhlvation des Mot Obaoi vatüimms zu liipostu 

1) 11 II, llil d obiundsHüii, Sm la tiombo pifes do Ilallbboig lo 18 Aofit 1875 Xlpsal 1875 M Jansson, 
Sui la liombo cIo Boras lo 3 Juillot IbOO Abkandliingeu dor Scln\ed. Abad B 20 I Nr J Stoclvliolia lOüO 
Ib^sondors loluroiclio BGobaclitiingiin ^^ar6n die zentiale ZoistoiimgHbabn hatte 40 m Burolimösser , auf doi 
rnoUten Seite (im Sniiie dns Foitscbioitens) '\nirden die Bilunio bis auf 2G0 m Distanz entwurzelt, auf der 
Iiukoii nui bis 150 m und die Wnkungim waren tihDrhanpt gforiiiger Die Wollvo zeigte eine rapide Rotation, 
ontgogGiigesotzt d( 3 r Droluuig doa Uln/eigors DioTioiubo hog jedesmal naoli leohts ab, soAiie sie von einem 
■Walde auf oni offoiios Feld kam, dnsaelho wuido bei Hallsheig 1875 und Nöttja 1883 beobachtet Auch diese 
Troinhct tiat in ainoiu Gionzgohict /wisohoii iiaimen Sildüstwindeii CÄIaMinum lag im Südon der Babn) und 
haltoii W( 5 Biwiudoii auf (15° (inobiuoM dizaines de km NW) Die Isotbeimon voilaufeii stets sebr unregelmässig, 
zatkig, an den Oibni, uuTionihnn in Schwodon aufgelieten sind (IMlsbeig 1875, Saby 7 Juni 1882, Stiomsbeig 
luordl von Upsala] 20 Juli 1885, Vuiiorby 4 Juli 1800 und Boias 3 Juli 1899, diese Daten zeigen auch die re- 
lative lläuflglceit dor Tromben in Selnvedon^ 

Die VGiBCluG denen Voiiiien von Troinhon hat ICapt W S bei will gut illustiieit in einer Abhandlung im 
10 Bande dor Aaiatio Süß ol Bengal 18Ö0 Eine Tiombe, die zu Duni-Dum am 7 OMohei ISoO auftrat , wurde 
von ibni mit dom Thoodohtheu gemessen und 460 ni hoch, gofundoii Sio wiihrto 25 Sekunden und als sie die 
Erde enoiolite, ,,hiaßh“ die Cinnuluswolko, von wolohei sie ausging, und das Wasaoi ergoss sich aut die Erde 
lucki als Rögonschauer, sondern img eine solide Masse Wasser, ■welches mehr als einen Quadratkilometer Landes 
üboi 15 cm tief untor Wasser setzte (Blanford, Ind Met Vademecum. I pag 236 ) Bei der Tiumbe (Tor- 
na lo) von Huron im August 1884 wurde die Hoho dei Wolke, ans welehei die Schlauchwolke sieh heiabsenkte, 
zu ca. 1800 m geiuosseu. Ameiic Met. Journ II pag 34 
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Tornados. In den Yereinigten Staaten treten diese 'Wirbelstürme yon ge- 
ringem Durchmesser häufig und mit einer so furchtbar zerstörenden Kraft auf, wie 
wahrscheinlich nirgendwo sonst auf der Erde. Sie werden dort Tornados genannt, 
ein spanisches Wort, mit welchem ursprünglich die Gewitterböen im tropischen 
Westafrika bezeichnet worden sind. Seit dem Anfang des 19. Jahrhunderts werden 
heftige lokale Stürme in den Vereinigten Staaten Tornados genannt. Diese letzteren 
sind aber von den gleichfalls meist nur lokal zerstörend auftretenden Böen sehr 
wohl zu unterscheiden.^) 

Wegen ihrer furchtbaren Heftigkeit und ihres im Osten des Felsengebirges 
häufigen Auftretens sind diese lokalen Wirbelstürme Gegenstand häufiger Unter- 
suchungen geworden und wir sind daher über das Auftreten der Tornados weit 
besser unterrichtet als über das der geradlinigen Sturmböen. 

Die Tornados sind heftige Luftwirbel, die in der Wolkenregion entstehen, wahr- 
scheinlich unter dem Cirrnsniveau und oberhalb der Region der unteren mächtigen 
liatifenwolkenbildungen, und dann allmählich zur Erde herabsteigen.^) Sie bilden 
sich meist in der wärmeren Jahreszeit und in der wärmeren Tageszeit. In ihrer jähr- 
lichen und täglichen Periode stimmen sie ausserordentlich üherein mit jener der Hagel- 
stürme (und sind auch wahrscheiulich gleicher Natur). Sie treten gewöhnlich auf 
hei leichten bis massigen südlichen Winden und schweren Wolkenbildiingen, sind 
von Gewittern und Regen, meist auch von Hagel begleitet. Die Tornados bewegen 
sich der Mehrzahl nach von SW nach NE, doch kommen sie auch von NW oder 
yon Süd, wohl nie von Osten. Ihr Durchmesser ist meist kleiner als 300 m, oft 
kleiner als 150 m. Die mittlere Geschwindigkeit des Fortsclireitens beträgt etwa 
40 km pro Stunde (iS^/g m pro Sekunde), daher sie in weniger als einer Minute 
ihr Zerstörungswerk vollbracht Laben. Gewöhnlich treten sie in Gruppen, auf, und 
wenn sich ein Tornado aufgelöst bat, so entsteht häufig ein zweiter nicht weit von 
der Bahn des ersten.^) 

Die Kraft dieser Luftwirbel ist eine ausserordentliche. Wo der ,, Elefanten- 
rüssel ‘ die Erde berührt, widersteht nichts seiner Zerstörungswut. Im Innern des 
Wirbels herrscht ein sehr niedriger Druck. Geschlossene Gefässe platzen, die 
Flaschenkorke springen heraus, die Wände der Gebäude sollen zuweilen nach allen 


1) G. Hiiiriülis in Jowa (Tornados and Derecbos. A.moric. Mot. Jouni, V. pag. 308) hat für den liLngs 
üiner heschränkton Balm zerstörond, mit orkanartigor Heftigkeit auftxoteaden Teil oiner Böe don Namen ,,d6reclio*'‘ 
(gerade) anffowendot, um diese Stunnart, die ein Teil, eine lokale Äussörung', einer mit geradliniger Front fort- 
sclireitenden Böo oder eines Q-ewittersturnios bildet, von den Tornados zu ■untersclioidoii, welülie Wirbel mit 
vertikaler Achse sind, wogegen, die Sturmfront der Böen der Hauptsache nach eine ArtWirbol mit horizontaler 
Achse vorstollt. Während für die Tornados der olGfatttoiirti8.selartige Wolkontrichter charalctoristisch ist, ist 
für die Böe der bogenförmig: am Horizont heraufziehende Wolkeuwuhst bozoiclinond, die Böonwolke, s. Fig-. ÖG 
S. G76 (englisch arched squall). 

Es existieren zahlreiche eingehende Beschreibungen und Hntorsucliungöii oinzolnor Tornados. Hier 
mag neben den Berichten in den meteorologischen Zeitachriften nur vorwiosen worden auf die grössere Ab- 
handlung von Win. M. Pavis und Helm Glayton: The Lawrence Tornado July 26, ISilO. Iiivo.stigations of 
the New Eng. Met. S. for the year 1890. Cambridge 1892 (Harvard Obaerv.). — J. P. Finde y, Boport of the 
Tornados of May 29 and 30 1879. Prof. Papers Signal Service Nr. 4. Washiiigtou 1881 . — Boport of the Tor- 
nado of Ang. 28 1884, near Pliiron, Dakota. Sara. W. Glenn, Sig. Service. Notes XIX. Washington 1885. — 
J. P. Finley, Report on the Charaeter of six liundred Tornadoes. Prof. Papers Sign. Sorv. Nr. VIL ■Washing- 
ton 1884. — J. P- Finley, Tornadoes. Ne^v Yoi-k 1887. 

S) Aber nicht im Sinne vonFaye; die Luft steigt nicht herab, sondern die saugonde Wirkung dos Wirbels 
erstreckt sich allmählich herab bis zur Erde, die damit vorhundono Wolkenbildung lässt don Wolkentriehtor 
scheinbar horabsteigen. 

Tom 29. nnd 30. Mai 1879 beschreibt Finley 13 Turnados, die in Kansas, Nebraska und Missouri 
zwischen 38 und 41^ nör-dl. Br. und 94~ 98<^ westl. L. aufgotreten sind. 
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Seiten auseinander fallen Die Wiikungen des Wirbels gehen aber nach aufwärts, 
•wie die Zerstörungen beweisen Die Gegenstände werden in die Luft gehoben, 
weit fortgetragen und dann erst fallen gelassen. Ganze Hauser (wohl Blockhäuser) 
sind schon samt den Bewohnern in die Hohe gehoben worden 

Die Witteriingslagen, unter welchen sich die Tornados bilden, sind folgende 
Eine Aiea niedrigen Luftdruckes (nicht notwendig ein Stuimfeld) ruckt gegen das 


Fig 105 



Bezieliuiig der Tornados zu den CyMonen uacla Davies. 


untere Mississippithai vor. Diese Area odei der Trog niedrigen Luftdruckes hat 
die Eorm einer von SW nach NE gestreckten Ellipse, etwa zwischen dem nörd- 
lichen Texas und den oberen Seen. Warme und kalte Luftströmungen setzen sich 
deshalb von Süden und Norden her gegen dieselbe in Bewegung, welche, wenn die 
Aiea oder der Tiog niedrigen Luftdruckes eine Weile ziemlich stationär bleibt, von 
weit her kommen, einerseits von Britisch -Nordamerika, andeiseits vom Golf von 
Mexiko Dies gieht Yeranlassung zu grossen Kontrasten von Temperatur und 
Feuchtigkeit zu beiden. Seiten der Barometerdepression 


Wasserhosen, Tromben, Tornados. 


705 


Auf der SE- Seite einer solchen Barometerdepression entstehen nun fast alle 
Tornados. Die vorstehende Fig. 105 stellt die örtlichen Beziehungen zwischen dem 
Auftreten derselben und der Lage eines Zentrums niedrigen Druckes, sowie die vor- 
herrschenden Winde nach Davis vor. Vier Barometerminima sind mit ihren 
Zentren übereinander gelegt gedacht und desgleichen die sie umgebenden Winde und 
die jene Cyklonen begleitenden (100) Tornados.^) Auf der folgende^ Fig. 106 sind 


Eig. 106 . 



Bezieliung der Tornados zur Temperaturvertoilung nach Davies. 


auch die entsprechenden Isothermen reproduziert. Das Ergebnis des letzteren ist, 
dass die Gebiete der kalten und warmen Winde ganz nahe beieinander liegen und 
scharf gegeneinander abgegrenzt sind. Die NW- oder W-Winde behalten längs der 
Trennungslinie (die von SSW nach NNE verläuft) ihre Eichtung bei und ebenso 
ihre niedrige Temperatur bis ganz nahe zur Grenze. Bei deren Überschreitung 
nach Ost trifft man plötzlich auf die südlichen Winde mit ihrer hohen Temperatür. 

„Composite portraiture.“ Francis Gal ton hat zuerst, um mittlere Typen zu erhalten, Porträts in 
analoger Weise fitereinander gelegt, 'ul)ereinander photographiert. 

Hann, Lelirh. d. Meteorologie. 
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In diesem Grenzgebiete nun, aber noch im Gebiete der 'wrarmen Winde, treten die 
Tornados auf, welche in den Figuien durch dicke Stricke,^ welche zugleich die 
Eichtling des Portschreitens derselben andeuten, angegeben sind. In der Fig 105 
sieht man, dass die Tornados sämtlich auf der Sudostseite der Barometerdepressionen 
auftrcten, die Mehrzahl in ea 1000 km vom Zentrum.^) 

IsTun weiss man, dass die Windiichtungen in den höheren FTiveaus zur Rechten 
von den TJnterwinden abweichen, dass also über S-Winden unten, oben SW- und 
noch hoher W-Winde zu etwarten sind Es werden demnach über den warmen 
S-Winden im SE Quadianten einer Cyklone, hoher oben kalte W-Winde, die weit 
her aus dem Norden kommen, zu erwarten sein. Hier können sich demnach am 
leichtesten, besonders in den Tereinigten Staaten, lahile Gleichgewichtszustände ein- 
stellen. Hier muss man die Tornados erwarten, und in der That sind sie hier zu 
finden, und zwar in keinem anderen Sektor der Cyklone Die Alt ihrer Entstehung 
schreitet über das Land mit der gleichen Geschwindigkeit wie die Cyklone selbst fort 
Gewitter und Wmdstosse, nicht heftig genug um Tornados genannt^ zn werden, 
aber heftiger als die gewöhnlichen Cyklonenwinde, werden aus dem gleichen Sektor 
beuchtet und können als kleine unvollständig entwickelte Tornados betrachtet 
worden Dass es zur Bildung wirklicher Toinadoa kommt, dazu scheinen besondeis 
grosse Temperaturgegeusatze und eine besondere gegenseitige Annäherung derselben 
notig zu sein, ■wie sie nur zuweilen in den amerikanischen Cyklonen erreicht werden. ) 
Mit dieser Darstellung stimmt uberein, dass die Tornados besonders häufig in 
den Vereinigten Staaten auftreten, wo die Temperaturgegeusatze zwischen der Vorder- 
und Rückseite einer Cyklone von ausseroidentlicher Scharfe sind*), dagegen selten 
in Europa, wo diese Temperaturunterschiede sehr mässig sind, ausgenommen zu- 
weilen im Sommer. In der Union sind die Tornados wieder am häufigsten in den 
mittleren Staaten zwischen den Appalachen und dem Pelsengebirge , wo die nörd- 
lichen kalten Winde vom britischen Amerika einciseits und die überaus warmen 
uni feuchten Winde vom Golf von Mexiko anderseits auf den weiten Ebenen den 
freiesten Spielraum haben Auch die grosse Geschwindigkeit der oberen Luftströ- 
mungen in der Cirrusregion in Nordamerika wird das ihrige dazu beitragen, die 
Temperaturgegensalze rascher auf einander wirken zu lassen 

Finley meint wohl mit Recht, dass, wenn eine Baiiere, ein Gehiigszug quer 
durch die mittleien Ebenen verliefe, die Tornados seltener werden durften Sie 
fehlen in der That fast ganz im Gebiet der Appalachen Finley hat die Tornados, 
von denen aus den Jahren zwischen 1794 und 1881 Berichte vorliegen, m eine 
Karte eingetragen und auch Linien gleichei Tornadohaufigkeit entwoifen Am 
meisten werden von Tornados heimgesucht die Staateu Missouri, Klausas, Georgia, 
Illinois, Jowa, Alabama, Ohio, Indiana, Minnesota, Te.vas, Michigan, viel seltener 
sind sie in den östlichen Staaten, sie fehlen fast ganz in den Appalachen und im 
Felsengebirge. 

Die mittleren Hanügkeiten pio Jahr auf je lOOOO engl Quadratmeilen fiitids 

Kansas OBT, Missouri 0 52, Jowa 0-49, Nebraska 0-43, Indiana 0 36, Massa- 
chusetts 0 35, Alabama 0-32, Minnesota 0 29, Maryland, Ohio, 0 27, Dakota, Loui- 

1) Die femen Limen m Fig^ 105 entflpxeolien. dea Isobarea 

2) Wm M Davis , The Relation o£ Tornados to cyclones American Met Joiirn. B I. 1884, pag. 121 
Derselbe Fexreis CoEvectional Tbeory of Tornados. American Met Journ. Yol YI Deo 1889 Jan. und 
Febr. 1890 

8) S S 528 — H. Hazen bestreitet diese Ansicbt. Ameiican Jonrn of Science Vol XXTIII 18R4. 
pag 181 Er legt besonders Gewicht darauf, dass Gewitter und. Hagel stets bei oder in der Nachbarschaft von 
Tornados auftreten 
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siana 0*26, Wisconsin 0*25; dagegen: Colorado 0-04, Kentucky 0 08, Maine 0*09, 
N-Hampsliire 0*01, Vermont 0-07, Virginia 0*07, Tennessee, Texas 0*08. • 

Jährliche Periode der Tornados in Tausendteilen der Summe. 

Jan. Fetr. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jalir 

12* 50 84 172 186 157 127 81 63 23 30 15 1816 

Die Tornados sind also wie die Hagelwetter im Früiisommer am häufigsten. 
In den nördlichen Staaten verlegt sich das Maximum mehr auf den Sommer. 
A. Henry sagt darüber, sowie über das verschiedene Aussehen der Tornadowolke ^). 

Das Aussehen der Tornadowolke variiert einigermasseii nach der Lokalität und wahrscheinlich 
mit dem Feuchtigkeitsgehalt der Luft. In den Dakotas, Nebraska, Kansas und Oklahoma kann man 
den Wolkenschlauch meilenweit über die Prärien dahinziehen sehen, er ist scharf begrenzt und von 
deutlicher Form, und zeigt in der Nähe die Eigenschaften eines ausgebildeten Wirbelwindes. In den 
Grolfstaaten und den feuchten Gegenden der atlantischen Küste tritt die Schlaucliwolke nicht so gut 
definiert auf und sie kann sogar bei heftigen Tornados fehlen. 

Die Listen und Karten zeigen im allgemeinen, dass in den Wintermonaten Tornados bloss in 
den Golfstaaten auftreten, mit der zunehmenden Erwärmung der Thäler und der Ebenen des Innern werden 
sie auch im Norden häufiger bis zum Monat Juni, wo wir die grösste Häufigkeit in Nebraska, S. Dakota, 
Jowa, Minnesota vorfinden. Der nördliche Teil von N. Dakota, ein Teil des nördlichen Minnesota 
und Wisconsin sind gänzlich frei von Tornados, aber in den Gebieten südlich bis zum Golf und 
östlich bis zur atlantisclien Küste ist man mehr oder weniger den Tornados ausgesetzt. Es giebt 
aber auch Gebiete, die nie einen Tornado erlebten und möglicherweise nie erleben werden. 

Die tägliche Periode der Tornados habe ich aus den von Finley für 
die einzelnen Staaten nach Monaten mitgeteilten Zahlen berechnet.^) 

Tägliche Periode der Häufigkeit der Tornados in Tausendteilen der Summe (1182'). 

Mittn.— 2 2—4 4— G 6—8 8—10 10— Mittg.— 2 2—4 4—6 C— 8 8—10 10— Mittn. 

17 16 9 8* 18 51 91 216 288 152 82 52 

Die grösste Zahl der Tornados tritt zwischen 4^ und 6^ nachmittags auf 
(spezieller noch von 4 — 5^ mit 154, oder von 3 — 5^^ mit 294 pro Mille), die 
kleinste Zahl zwischen 6 — 8^^ vormittags (spezieller 7 — 9^^ mit 6 pro Mille). 

Finley sagt: Die Zeit ihrer grössten Häufigkeit (des Entstehens) ist zwischen 
3 — 4^pm. Ein Tornado beginnt selten nach 6^, aber ein Tornado, der um 5^* 
begonnen hat, kann seine Heftigkeit bis nahe 8^^ behalten, aber seine Entwickelung 
findet selten nach 5^^ statt, ^) 

Nach obigen Zahlen entfallen auf 2 — S'^am bloss 3 Proz., 8 — 2'' nachmittags 
16, 2 — 8^^ abends 66 und auf 8^ abends bis 2^ morgens 15 Proz. aller Tornados — 
oder von Mitternacht bis Mittag treten 12 Proz. ein, von Mittag bis Mitternacht 
88 Proz. 

Einen Vergleich mit der täglichen Periode der Hagelwetter und G-ewitter in 
Mitteleuropa gestatten folgende Zahlen: 

Vergleich der täglichen Periode der Tornados, Hagelwetter und Gewitter, Prozente. 



Mittn.— 6 h 

G— Mittg. 

Mittg.-Gh 

G — Mittn. 

pro H 
Maximum j 

Itundo 

Minimum’ 

] 

Tornados 

4 

1 

8 

60 1 

28 

15-4 

0-3 

Hagelwetter 

4 

7 

67 

22 

14-3 

0*3 

Gewitter 

9 

9 

53 

29 

1L7 

0-9 


b A. Henry, lloport Cliief Woatlier Bureau 1895/96. 

2) Finley, Tornadoos. Table Hr. 23. pag. 139— 144. 

3) Es Icommon aüer doch auch Tornados hei Nacht vor. Bei dem näclitlichon Tornado vom 11. Januar 
1885 wurde ein ungewohuliehes elektrisches Glimmlicht und elektrische Entladungen heobachtet. American Mot. 
Journ. II. pag. 43. 
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Die tägliche Peiiode der Tornados m Nordamerika zwischen 30 nnd 45® nordl 
Br stimmt fast vollkommen uberein mit dei täglichen Periode der Hagelwetter in 
Mitteleuropa unter 47® N, nm das Abendmaximum ist grosser bei den Tornados 
und stimmt besser mit jenem der Gewitter überein Die Extieme und die Ampli- 
tude der Tagesperiode abei stimmen völlig mit jener der Hagelwetter Die jähr- 
liche und tägliche Periode der Gewitter, Hagelwetter und Tornados spricht ent- 
schieden dafür, dass zwischen diesen Phänomenen nur ein gradueller Unterschied 
besteht 

Yon den Wii Lungen dei Tornados mag folgeiidei Auszug aus einer Beschreibung des Knks- 
villi-Toi nado (Missomi) im Apul 1899 von John K Musiek eine Voi Stellung geben „Beim Eintutt 
des Stuimes ilogeii Thoie, Dächer und selbst ganze Hauser schwebend und wirbelnd zu emci Hohe 
von 3 — 400 Buss (100 — 130 m) Ich sah das Kad eines Wagens und die Körper von zwei Peisoiien 
m die Sturmwolke hmauffiliegen Ein Haus wuide 100 Fuss (30 m) gehoben, wo es m tausend Stucke 
gleichsam explodierte, die sich mit den andeien Resten in dei Luft wirbelnd mengten Drei Bei soiien 
wurden von dem Stmm erfasst, m die Luft geführt und 400 m weiter weg langsam und noch lebend 
lallen gelassen Pfeide und andere Tiere wmden vom Sturme auf weite Strecken weggetragen, ein 
Pfeid ubei 3 km weit, blieb aber trotzdem am Lehen Giosae Baume wurden mit den Wurzeln aus 
dei Eide geiissen Die Erde sah aus wie nach einer Dynamitexplosion “ (Natme Aug 3 1899 ) 

Wm Eorrel fuhrt eine grosse Reihe von wahrhaft ei staunlichen Beispielen der ungeheueren 
zerstüi enden Kialt der Tornados an ^) Er beiechnet die Windgeschwindigkeit in einem Toinado- 
wirbel unter gewissen Voiaussetzungen zu 140m pro Sekunde m 21 m Distanz vom 55entium (Tiea- 
tise pag 234 ) Die mittlere Breite der 2161 storungsbahn ist etwa 300 m Die Kraft eines Tornado 
kann enom sein, wahrend m kurzei Entfernung von der Zeratorungsbahn kaum ein lebhafte! Wind 
benscht (s Fig 108) Die kleinsten G-egenstande bleiben da ungestört, obgleich in w^enigeii Yaids 
Entternuiig die grössten und staiksten Gebäude m Trümmer gehen Die Verteilung der Tiummei 
und Reste lictert unzweifelhafte Kachweise dafür, dass in den Tornados eine Diehung von lechts 
nach links (wie in den Cyklonen) stattfindet ‘'^), und die Kraft der Zerstörung wachst von den Poii- 
pheiie zum Zentium (Finley) 

Die Fig 106 und 107 sind nach den Beobachtungen bei dem Delphos- Tornado Mai 1870 ge- 
zeichnet Anderthalb Kilometer vom Flusse und ca 5 km südöstlich von Delphos stand das Hans von 
M.C Laren, von dem die Zeichnungen und eine Bescliieibung des Tornado heiruhren Das Wetter 
wai wann und diuckend hei SE -Wind, dei schon einige Tage anhielt Der Boden war sehr trocken, 
da seit einigen Wochen kein Kegen gclallcn wai Um 2 h nachmittags erschienen plötzlich dunkle 
diohende Wolken m W, es fiel leichter Regen h(‘i SE, dann Hagel bis zu 9 cm Umfang, Gewicht 
100 Gramm und daiuher Hierauf nahm die Wolke m SW die Foim von Fig 107, I an, sic be- 
wegte Sich sehr rasch nach KE und schien m gewaltiger Bewegung Die zaptenaitigen Bildungen 
andertmi beständig ihre Zahl und Gestalt, es sah aus wie eine Feene Schliesslich schien eine der- 
selben sich auszudehnen und sich stetiger nach abwaits zu entwickeln wie die anderen, und absorbierte 
dieselben gleichsam Nun bewegte sich dei Wolken tri chter heran, zunehmend an Grosse, sich lapid 
von lechts nach links drelnmd, steigend und fallend und dabei von einer Seite zur andeien ochwmgend 
(Fig 107, II) In einci Entfernung von 5 — Gkm konnte man em fuichthares Getöse veinebmen, das 
den Mutigsten Schrecken emflosste Zu dieser Zeit schätzte Mc Lai en, dass die Wolke, von welohci 
der Trichtei herabhmg, 45° des Hoiizontes cmnahm, und die Hohe des Wolkentrichters zu 150 m 
(Fig 107, HI) Als dei Sturm den Fluss ubeischntt, stieg von dei Eide eine andere tricbtoi- 
formige Wolke aut, aus Schlamm, BYagmenten und Wassei bestehend und veieimgte sich mit dem 
Wolkentrichtei (Fig 107, IV) — Die Geschwindigkeit des Fortschreitens wai 48 km pro Stunde — 
Voi und wählend des Yoi uberganges dei Tornadowolke war die Lutt sehr diuckend, 10 Minuten später 
war der Wind NW und es wuide so kalt, dass Uberkleidei notig wurden 

Die Tornadowolkc und ihie Wirkungen sekildeit Finley wie folgt: 

Die Tornadowolke wnd von den Beobachtern m dei Mehrzahl dei Falle als ein aufrechter 
Tnchtei beschrieben Wenn die Spitze der Trichterwolke die Erde eireicht, eizeugt die Fleftigkcit 
des Wirbels eine kräftige Saugwirkung über einem kleinen Teil der BodentUcho, über welcher sich 
dann infolgedessen eine eigentumhchc Wolke von Staub und kleineien Bruchstücken bildet, die einem 
umgekehrten Trichter gleicht 

Die Tornadowolke bekommt derart zwei Kopte (Enden), einen unteien an dei Erdobei flache, 
einen oberen in den Wolken Die beiden Trichterwolken vereinigen sich m der Mitte m der Lutt, 
indem die beiden Kegel mit ihren vei jungten Enden m Verbindung treten Mit andeien Worten, die 
Wolke nimmt dxe Form eines Stundenglases an Die ausserordentliche Heftigkeit und die entsetz- 
liche Kraft der Tornadowolke treten nun in volle Wirksamkeit und nichts ist imstande, dei schauet - 

W. Fexiel, A populai treatise on the Winds New York 1889 pag 381—390 Ebenso Recent Ad- 
vances in Meteorology Washington 1886, Report Signal Service 1885 Part II pag 287 etc 

3) S anth H P Mills, Evidenee of vorticulai motion m the Lawrence Tornado Annals Harvaid 
Observ XXXI Part I Cambridge 1892 pag 153 etc , mit Abbildungen 
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liehen Gewalt zu widerstehen, mit der sie fortschreitet. Diese letzte und furchtbarste Form der 
Tornadowolke ist glücklicherweise nicht eine konstante Begleitung der Erscheinung. 

Die Tornadowolke ändert sich beständig von der Form eines Stundenglases zu der eines auf- 
rechten Trichters oder zu den Zwischenformen. Finley sagt, dass er nach den Beschreibungen 25 



bis 30 Modifikationen habe unterscheiden können. Die vier Hauptformeii der Bewegung sind:^ 
1. Die drehende Bewegung oder Wirbelbewegung, welche stets von rechts nach links gegen den Lauf 
der Sonne erfolgt. Dieselbe hat weitaus die grösste Geschwindigkeit und Heftigkeit. Die Heftigkeit 
der drehenden Bewegung übertrifft beinahe jede Vorstellung. Die Mehrzahl der Beobachtungen und 
die verlässlichsten Bestimmungen lassen auf eine Geschwindigkeit von 45 — 250 m pro Sekunde 
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scHiessen, abei selbst 450 m haben sieb ergeben Von dei Wirbelbe'wegung dei Toinadowolko 
werden die Gegenstände nach einwaits gegen das Zentrum des Sturmes getuhit und dann mit grosser 
Gewalt in spiralfoimigei Bewegung aufwaits gehoben, wobei sie zeitrummert und in Fiagmente zei- 
rieben weiden, Hausei, Baume, und was immer in die Bahn des Toinados zu hegen kommt Die 
Trummei weiden in dem zentralen Wiihel gegen das obere Ende dei Tornadowolke gehoben und, 
sowie sie aussei halb desselben ^gelangen, zur Eide fallen gelassen 2 Die fortschreitende Bewegung 
des Toinado ist stets viel kleinei als die Rotationsbewegung und sehi variabel Die Bestimmung 
derselben ist schwielig, die Extieme scheinen bei 10 und 30m pio Sekunde zu liegen, die mittleie 
Geschwindigkeit ist wahrscheinlich 18 m pio Sekunde 3 Die steigende und fallende Bewegung der 
Toinadowolke, von welcher meikwurdige Schildei ungen vorliegen Die Toinadowolke erhebt sich 
zuweilen ubei die Eide, senkt sich dann m dei Entfeinung von mehreren Kilometein wiedei herab, 
so dass sie gelegentlich 30—50 km unbehelligt lasst Häufiger aber haben diese Lucken in dei Zer- 

storungsbahn nur eine L4nge von Vk bis 
8 km Wahrend die Tornadowolke m der 
Hohe der Atmosphäre fortschreitet, reicht 
sie bisweilen gerade nui bis zu den Gipfeln 
der Baume odei bis zu den Dachein dei 
Hauser heiab, nimmt Schornsteine oder 
Teile der Dächer mit, die Flügel eines 
Windmotors etc Zuweilen bleibt sie m 
vollkommen unschadlichei Entfernung vom 
Erdboden während ihres ganzen Laufes, 
und bewegt sich in Form eines ungehemen 
Ballons duich die Atmosphaie, für wel- 
chen sie auch schon gehalten worden ist, 
bis die Kunde von anderwaitigen Zei- 
storungen und dei fui chtei liehen Kiait 
dieses nun lautlos dahmziehenden Unge- 
heuers das Geheimnis dei Eischeinung 
auf klarte Zuweilen vei schwindet die 
Tornadowolke auch zwischen dem um- 
gebenden Gewölk und ei scheint dann 
plötzlich wueder unterhalb desselben oder 
an der Erdobei flache selbst 4 Die Zick- 
zackbewegung odei die schwingende Be- 
wegung zu beiden Seiten der zentralen 
Tornadobahn Dieselbe tiitt meist dann 
D6lphois-(K(Uisa3)Tornado vom 30 Mai 1879 Tornadobalin em, wenn die Tornadowolke die Erde be- 
(Nach Finley) rührt, also die hei absteigende Bewegung 

ausfuhit Zuerst schwingt sie stets nach 
links (KNE) und dann nach rechts (ESE) 
und bildet einen stumpten Winkel auf der Nordseite der grossen Achse der Bewegung, und dann ebenso 
auf clei Sudseite Diese Bewegung kann mehrere (englische) Meilen weithin fortdauein, zuweilen aber 
hört sie schon nach den ersten Schwingungen wieder auf Die Schwingungsweite, d i die Abweichung 
von der mittleien Bahnlinie nacliNoid oder Sud hm, unterliegt beträchtlichen Verschiedenheiten, sie 
kann von 40 — 50 m bis zu 200 — 250 m. betragen Wahrend die Tornadowolke diese Zickzack- 
bewegungen ausfühit, geschieht es sein häufig, dass sie bloss über die Erde hingleitet, ohne ihie 
furchtei liehe Kraft zu eiitlalteii 

Um vor der unwiderstelilichea Kraft dieser Irnftwirbel wenigstens das Leben 
retten zu können, baut man in den Staaten, wo die Tornados haufigei auftreten, 
bei den Hausern sog Tornadokeller, in welche man sieb beim Herannahen dieser 
atmosphärischen Ungeheuer fluchten kann. Finleys kleines Buch über die Tornados 
enthalt die preisgekrönten Pläine eines „Tornadokellei s“ 

Nach den Erfahrungen von ca 25 Jahren kann man etwa auf 3 grosse zer- 
störende Tornados pro Jahr in den Vereinigten Staaten rechnen Der durchschnitt- 
liche materielle jährliche Schaden durch Tornados zwischen 1889 — 1896 betrug 
rund 3 Millionen Dollar Der St Louis - Tornado vom 27 Mai 1896 verursachte 
aber allein Verluste im Wert von 12 Milhonen Dollar, zudem wurdeu 306 Personen 
getötet 

Die Luftdriickanderuiigen, welche den Vorubergang eines Tornado begleiten, er- 
strecken sich nur auf den Bereich desselben selbst und kommen deshalb nur sehr selten 
zur Messung, resp. zur Registrierung Das Barometer kann daher auch nicht vor 
dem Herannahen eines Toinado warnen. Die Druckahnahnie dauert so kurz, dass 


Fig 108 
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sie in der Zeichnung nur als eine gerade Linie (nicht als ein Wellenthal oder 
eine Druckstufe, wie bei einer Böe) erscheint.^) 

Ausserhalb der Vereinigten Staaten- kommen derartige zerstörende Wirbelstürme 
von kleinem Durchmesser glücklicherweise selten vor, doch fehlen sie keineswegs 
ganz.^) 


Luft- und Wolkenelektrizität. 

Der gegenwärtige Stand unserer Kenntnisse über den Zusammenhang der 
meteorologischen Erscheinungen mit dem elektrischen Zustand und den elektrischen 
Vorgängen in der Atmosphäre gestattet es noch, ja lässt es sogar passend erscheinen, 
dieselben einem Schlusskapitel zuzuweisen. Der diesem Buche zugemessene Umfang 
nötigt überdies, die luftelektrischen Erscheinungen im engeren Sinne nur in ge- 
drängtester Kürze zu behandeln, und die Darstellung fast ganz auf die entsprechende 
Mitteilung von einigen Beobachtungsergebnissen zu beschränken. 

A. Die normale Luftelektrizität. Die Beobachtungen ergaben, dass bei 
heiterem Wetter und bei Fehlen von Niederschlägen die Luft positiv elektrisch ge- 
laden erscheint. Diese positive Luftelektrizität können wir als den normalen Zu- 
stand betrachten, da derselbe im Mittel an demselben Orte eine gewisse Konstanz 
und zeitlich (jährlich, täglich) regelmässige periodische Änderungen aufweist, die 
auch an verschiedenen Orten eine grosse Übereinstimmung zeigen. 

F. Exner hat durch eigene und von ihm angeregte Beobachtungen den Nach- 
weis liefern können, dass das Vorzeichen der atmosphärischen Elektrizität bei nor- 
maler Witterung vom Äquator bis zu den Polen hin stets das positive ist, d. i. 
dass irgend ein Punkt in der Luft stets ein höheres elektrisches Potentiale hat, als 
die Erdoberfläche.^) 

Der von Exner gelieferte Nachweis der positiven Luftelektrizität auch am 


1) Bei der „Cyldone“ von Paris ilel das Barometer plötzlich, von 748 auf 742 mm (Tour S. Jaq.ues, am Bureau 
Central -wurde nur ein kurzes Steigen von Imm beübaeMet). Die „Cyldone“ batte ea. 100m Durcbmesser und. die 
Bahn Hess sich 7 km in der Eiohtung NXE verfolgen. Es herrscbte Eegen-wetter. Man vorgl. die Barometer- 
kurve der Trombe zu Bukarest in Ciel et Terre. VII. Jahrgang, 15. Juli 1886. pag. 235. 

2) Der Tornado bei Novska in Kroatien, den A. Mohoroviuic beschrieben hat (Agram 1804), trat mit 
allen Kennzeichen eines solchen auf, auch mit einer Schlauehwolke, oben breit, unten schmal sehlangenförmig. 
P-ilr den niedrigen Luftdruck im Innern werden Beobachtungen beigebracht. Th-hren konnten nicht geöffnet -werden, 
gingen aber nachher wie von selbst auf etc. Auch die Zerstörungen konnten sich mit jenen von amerikanischen 
Tornados messen. 

3) Da die Bezeichiinng ,, elektrische Spannung“ mehrdeutig ist und zu MiBsverständnissen führen kann, 
soll sie, obgleich scheinbar leichter verständlich, hier vermieden, werden. Indem wir im allgemeinen in theo- 
retischer Beziehung auf die Lehrb-iicher der Physik verweisen müssen, sollen doch einige Erläuterungen Platz 
■iinden. 

Das elektrische Potential V an einem Punkt der Erdoberfläche ist die Arbeit, welche von der elek- 
trischen Kraft auf die Einheit der positiven Elektrizität geleistet würde beim ‘Übergang von diesem Punkt zur 
Erdoberfläche, wenn man das Potential der letzteren gleich Null annimmt oder mit Differenzen der Potentiale 
rechnet. Nur diese können wir direkt messen. Die elektrische Dichte an einem Punkte in der Luft ist 
die Quantität der Elektrizität pro Volumeinheit, mit welcher die Luft an diesem Punkte geladen ist. Die 
elektrische Kraft an dem Punkte ist die Kraft, welche auf die Einheit der positiven Elektrizität in Wirk- 
samkeit treten würde, wenn dieselbe an den Punkt gebracht würde. 

dV 

Der Ausdruck für das Potentialgofälle ist — , dn Änderung der Entfernung in der Normalen. Bozoich- 

1 dV 

neu wir mit u die Dichte der Elektrizität, so besteht die Eelation w = — . 

47r d n 

dV/dn wird in Volt pro Meter ausgedrückt. 1 Volt “ ca. 0.Ü033 absolute elektrostatische Einheitun. 
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Aquatoi ist deshalb von besonderer Wichtigkeit, weil die E dl und sehe Theorie der 
Luftelektrizitat für den Äquator negative Elektrizität verlangen wurde. 

Bei normalem Wetter und Ausschluss lokaler Einflüsse, wie Eauch, Staub, 
Wassei staub, wnd, man kann sagen niemals, negative Luftelektrizitat beobachtet 
Bei heftigen Winden, welche die Atmosphäre mit Staub erfüllen, kann aber starke 
negative Luftelektrizitat beobachtet werden^), ebenso in der Nahe von Wasserfällen 
(wofür Lenaid die Erklärung geliefert hat Zerstäubendes Salzwasser liefert aber 
positive Elektrizität, wie man am Ufer des Meeres beobachten kann). 

Eindet man bei trockenem Wetter negative Luftelektrizitat, so darf man 
sicher sein, dass in der Nahe Niederschlage eingetreten sind Palmieri hat seine 
reichen Erfahrungen in dem Satz zusammengefasst: „Wenn man negative Luft- 
elektrizitat beobachtet, so müssen entweder am Beobachtungsorte selbst oder in 
seiner Nahe Niederschlage erfolgen.“ Eine Umkehrung des Satzes ist aber nicht 
erlaubt 

Bewölkung allein bedingt aber noch keine negative Luftelektrizitat. Eur die Ab- 
hängigkeit der Grosse des positiven Potentials von der Bewölkung fand Whipple 
folgende Zahlen* 

Bewölkung 0—2 3—4 5— G 7—8 9—10 

Positive Elektrizität (Volt) 142 92 97 84 66 

Bei Nebel beobachtet man starke positive Elektrizität 

Dellmann und Wislicenus schhessen aus ihren Messungen, dass „die Luft- 
elektrizität eines Ortes (d i das Jahresmittel derselben) eine konstante Grosse ist‘‘ 

Über die geographische Verteilung des luftelektrischen Potentials wissen wir 
noch wenig Die Vergleichbarkeit der Messungen lasst fast alles zu wünschen 
übrig, wofür noch Gründe angegeben werden In den Polargegenden ist es meist 
überhaupt nicht gelungen, den Betrag der Luftelektrizitat zu messen 

Änderung mit der Hohe Das elektrische Potential nimmt an der Erd- 
oberfläche im allgemeinen mit der Hohe zu. Man muss aber dabei unterscheiden 
zwischen den Änderungen über einer Ebene (wie sie bis zu grosseren Hbhen nur 
ini Ballon beobachtet werden kann) und der Zunahme auf Bergen. Auf Berg- 
spitzen ist dieselbe sehr beträchtlich F Exner fand an einem ganz heiteren Tage 
auf dem Schaf berggipfel das Potentialgefalle zu 2000 Volt pro Meter, wahrend das- 
selbe gleichzeitig in der Ebene bloss 100 Volt pro Meter betrug Der für eine freie 
Erhebung berechnete Wert wäre nur ca 730. Der Grund der starken Zunahme 
des Potentialgefalles auf Erhebungen an der Erdoberfläche (Türmen, Hügeln, Bergen) 
liegt in der Zusammendrangung der Flächen gleichen Potentials über denselben 
Während diese Niveauflächen über der Ebene horizontal verlaufen, erfahren sie an 
den Unebenheiten Storungen, namentlich an Kanten und Spitzen Die folgende 
Fjg 109 giebt eine Vorstellung davon 

Exner hat Messungen über einer Thalsohle und in Abstanden längs einer 200 in hohen senk- 
rechten Felswand angestellt, von denen wii folgende Ergebnisse anfuhren 



Über der Ebene 

In 35 m Abstand von 
einer Felswand 

In 100 m Abstand von 
einer Felswand 

Hohe in Meter 
Potential (Volt) 

25 30 40 

170 200 280 

25 30 40 

70 80 80 

26 30 40 

160 200 230 


qw von Siemens hat bekanntlich auf einer der Pyramiden in Ägypten bei einem Sandsturm eine 
improvisierte Leidener Plascbe mittelst dieser negativen Luftelektrizitat laden können. Pogg Annalen CIX. 
S 355 Lebens ennnerungen S 142 — In Wien, altes Observatorium Eavoritenstrasse , beobachtete ich selbst 
zuweilen bei Staubstürmen negative Elektrizität 
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Die Niveaufläcken nähern sich in der ISTälie der Felswand der Yertikalen und das Potential- 
gefälle nimmt mit der Höhe ab, auch noch in grösserer Distanz. Über dem Thale war dV/dh 
!=68V/m, auf dem Gripfel des Schaf berges aber 318 V/m. Exner fand, dass in der Mitte eines 
runden Plateaus, dessen Durchmesser, das Fünffache der Höhe ist, dasselbe Potentialgetälle herrscht 
wie in der Ebene.^) 

Wegen dieser Deformationen der Niveauflaclien des elektriscben Potentials 
sind die luftelektri sehen Beobachtungen, wenn sie nicht auf freiem Felde angestellt 
worden sind, nicht vergleichbar. Denn in unmittelbarer Nähe von Gebäuden muss 
das Potentialgefälle viel kleiner sein, als das normale über dem flachen Felde, auf 
Türmen aber viel grösser. Die Beobachtungsergebnisse sollten deshalb stets auf das 
freie Feld reduziert werden, indem man durch vergleichende Beobachtungen den 
Reduktionsfaktor zu ermitteln sucht (Exner). 

Fig. 109. 


Solieiuatisehe Darstellung der dnroli Unetenheiten der Erdoberfläche gestörten Niveauflächen 
des luftelektrischon Potentials. (Nach Angot.) 

Wenn auch die absoluten Werte des elektrischen Potentials auf diese Weise 
durch die Örtlichkeit beeinflusst- werden, so scheint doch die Form des täglichen 
und jährlichen Ganges nicht wesentlich gestört zu werden, nur die Amplituden 
werden vergrössert oder verkleinert.^) 

Die Beobachtungen im Ballon ergaben, dass in der freien Atmosphäre 
das Potentialgefälle mit der Höhe abnimmt 

In Höhen zwischen 4 und 5 km scheint dasselbe bis auf Null abzunehmen. 
Dies ergaben namentlich die Beobachtungen von Börnstein, Baschin und von 
G. le Cadet. Letzterer fand bei einer Ballonfahrt (am 11. September 1897) das 
Potentialgefalle in 4000 m Seehöhe -4-13*4, in 1150 m 42*6, während dasselbe 
am Erdboden -j- 150 Volt pro Meter war. Börnstein und Baschin fanden über 
3000 m kein messbares Gefälle vor. 

In geringeren Höhen bis zu 300 m hinauf (und darüber) kann allerdings 
eine, oft starke Zunahme beobachtet werden. L. Woher fand einmal in 350 ni 
ein sechsmal grösseres Potentialgefälle als an der Erdoberfläche. Staub und Nebel 
in den unteren, Wolken in den höheren Luftschichten stören die regelmässigen 
Änderungen. 

Beziehungen zwischen dem Potentialgefälle und den meteorolo- 
gischen Elementen. F. Exner hat, ausgehend von gewissen theoretischen Vor- 



1) Näheres darüljer s. H. Benndorf, Über die Störungen des normalen atmosphärischen Potontialgofälles 
dnreh Bodenerhebungen. Sitzungsberichte der Wiener Akad, B. CIX. Juli 1900. S. 923. 

Die Untersuchungen von C. Chree, Ohserv. on atmosph. Electricity at the Kow Observ. Proc. K. 
Soc. Vol LX. 1896. pag. 96, ergaben, dass die Ermittelung eines B-oduktionsfaktors auf das freie Feld auch 
für die jährliche und tägliche Periode zulässig erscheint. S. dagegen später Ghauveaux. 
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Stellungen, die spatei mitgeteilt weiden, eine engeie Bezieliung zwischen dem ab- 
soluten Wasserdampfgelialt der Atmosphäre und dem Betrage der positiven Luft- 
eleküizitat (bei heiterem Wetter) aufgcstellt, die er durch zahlreiche Beobachtungen 
in verschiedenen Klimaten stutzen konnte und die auch von anderen Beobachtern 
mehr oder weniger bestätigt woiden ist Exner fand, dass zu allen Jahreszeiten 
das Potentialgefalle in der Nahe dei Erdoberfläche mit Zunahme des Dampfdruckes 
ab nimmt und zwar in ganz gesetzmassiger Weise 

Bezeichnet man mit e den beobachteten Bampfdiuck, so geben die Beobach- 
tungen die Gleichung: 

dV/dh = A:(l +ke) = 1410:a + 145e) 

A=1410 ist das normale Potentialgefalle für e = 0, d. i für den Fall (nach 
dei Theoiie von Exner), dass die gan/e Ladung dei Erde sich auf deren Ober- 
fläche und kein Bruchteil dei selben sich in der Luft befindet^) 

Die angeführte empirische Formel von F Exnei kann auch unabhängig von 
theoretischen Vorstellungen als Repräsentant einer grossen Anzahl von Beobachtungs- 
ergebmssen festgebalten weiden Die Abhängigkeit der Potentialdifferenz vom 
Dampfdruck kann aber auch nur eine scheinbare sein Die Beobachtungen von 
Elster und G eitel haben auch die Möglichkeit einer Abhängigkeit von der Inten- 
sität der ultravioletten Sonnenstrahlung dargethan Da aber diese ebenfalls mit 
dem Dampfdruck im umgekehrten Verhältnis sich ändert, so wurde dadurch die 
Giltigkeit der Formel von Exner nicht beeinträchtigt weiden Braun und Gockel 
glauben eine engere Beziehung des Potentialgefalles mit der Temperatur konstatieren 
zu können Da der Dampfdiuck im allgemeinen mit der Temperatui steigt, so 
ist die Trennung der beiden Einflüsse schwierig^) Ein Einfluss der relativen 
Feuchtigkeit konnte nicht gefunden werden 

Nebel oder allgemeinei Dunst, verringerte Durchsichtigkeit der 
Luft erhöhen das Potentialgefalle Elster und Geitel fanden folgende Be- 
ziehung zwischen der Durchsichtigkeit der Luft und der Grosse des Potentialgefalles. 
Nimmt man als Mass dei Tuibung den hundertfachen reziproken Weit der Distanz 
in Kilometern, auf welche hm ein Gegenstand sichtbar blieb, so ergab sich: 

IMass clei Tiubung 149 57 19 C 

dY/dh 378 298 122 141 


1) Die Küuiitins der OrossG A gestattet auch, dio Gesamtladung den Erde, sowie iln absolutes elektrisüliüs 

1 dV Id 1 

Potential zu bereclinen Dio mittlere Diclite fi der negativen ElekfcrizitSit ist '*”47^ ” ^ 

0 0037 absolute elektrobtatisolie Einlieiton (A = 14 1 gesetzt, wenn der Centimeter Längenoinheit) Die öesamt- 
ladung der Erde M ist dann — 4R2;r,u = AR2 = — 57 4 x 10^6 Volt oder 1 9 x lO^ö absolute Einheiten, das Po- 
tential V = ^-IIl=-^Il~?^==~-90x lO^b Dies bezeiülinet die Potentialdifferenz zwisolien der Erde und 
db, Bl 

einem Punkte im Weltraum unendlicb. weit von allen olelctnschen Massen Dieser absolute Nullimnkt liogt also 
bei -4-9 X lOö, vom Potential der Eide an gereelinet Trotz der sckeinbai ausseiordentlicli grossen elektrischen 
Ladung der Erde ist doch die ahstossende Kraft auf die Ladung eines Quadratcentimeters unmessbar klein, näm- 
lich nur 2 7t/.i2 = 7 10“8 = 0 00007 Dyn — Der Wert des Potentials V iMrd numeiisch ein anderer, wenn man 
in den höheren Schichten dei Atmosphäre positive elektrische Massen annimmt, wie dies wahisohemhch ist, 
aber die Grössenordnung wird dadurch nicht merklich geändeit 

2) Die Messungen von Gockel in dem trockenen Klima von Biskra scheinen allerdiiiga mehr fiir einen 
Einduss der Temperatnr als der Eeuehtigkeit zu sprechen, Exner wendet dagegen ein, dass in Sibirien hei 
-—400 dasselbe Poteutialgefälle beobachtet worden ist wie zu Luxor in Oherägypten hei + 30^ Nach dei „Xonen- 
theoiie der Elektrizität“ (s später) kann der Einfluss der Temperatur auf der Steigeiung dei ionisierenden Wirkung 
der veistärkten Sonnenstrahlung heruhon, eiche zugleich auch die Temperatur steigert 
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An den heitersten und trockensten Tagen des Winters war das elektrische 
Potential am grössten bei gleichzeitiger grösster Undurchsichtigkeit der Luft. Dasselbe 
fanden auch Braun und Gockel, mit zunehmender Fernsicht sinkt das Potential- 
gefälle. Gockel beobachtete den grössten Wert desselben bis zu 1400 Volt pro 
Meter nicht bei und nach einem Nebel, sondern dann, wenn ein feiner Dunst die 
Ebene bedeckte.^) 

B. Der jährliche und der tägliche G-ang der atmosphärischen Elektri- 
zität. 1. Jährlicher Gang. Schon die ersten Beobachter fanden, dass die 
elektrische Spannung der Luft bei heiterem Himmel im Winter grösser isf, als im 
Sommer, d. h. bei niedriger Temperatur höher als hei höherer Temperatur. Alle 
späteren Beobachtungen haben dies bestätigt. Das Maximum des Potentialge- 
fälles tritt überall (in der nördlichen Hemisphäre) im Dezember, Januar oder 
Februar auf, im Frühling sinkt es rasch, bleibt in den Sommermonaten nahe auf 
dem gleichen niedrigen Niveau und steigt dann wieder rasch im Oktober und 
November. Die folgenden Zahlen entsprechen beiläufig dem mittleren jährlichen 
Gange in der nördlichen gemässigten Zone zwischen 45 und 50® Breite. 

Jährlicher . Gang des Potentialgefälles.^) Volt pro Meter. 

Jan. Febr. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Xov. Dez. 

110 95 43 —15 —54 —67 —66 —64 —56 —28 23 79 

NTatürlich ändern sich die Amplituden mit der geographischen Breite und auch 
mit der Aufstellung, namentlich der Höhe des Elektrometers über dem Boden. Zu 
Perpignan ist die jährliche Amplitude erheblich kleiner als in Florenz, und in 
Florenz kleiner als im mittleren Deutschland. 

In Batavia ist der jährliche Gang ein doppelter mit Maximis im April und 
November (zu Ende und bei Beginn der Eegenzeit) und Minimis im Februar (Eegen- 
monat) und September (trockener Monat). 

Jährlicher Gang zu Batavia (Höhe über dem Boden 8 m) 1890 — 1895. 

Jan. Febr. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. 

^2 — 107 * 30 195 —21 28 —146 —12 — 262 * 8 167 123 

'Eine unmittelbare Beziehung zu dem Gange der meteorologischen Elemente 
zu Batavia ist in diesen Zahlen nicht zu erkennen. 

In Melbourne ist der Gang der umgekehrte von jenem in der nördlichen 
Halbkugel: Maximum im. August, Minimum Februar und März, aber der gleiche in 
Bezug auf die Jahreszeiten. 

Mit zunehmender Erhebung über die Erdoberfläche wird die Amplitude der jähr- 
lichen Periode kleiner. Auf dem Sonnblickgipfel (3106 m) ist nach den Messungen 
Peter Lechners der jährliche Gang zwar jenem in der Niederung ähnlich, aber 
die Amplitude (die Jahresscliwankung) schon sehr gering. 

Jährlicher Gang der Luftelektrizität auf dem Sonnblick (3106 m). Volt pro Meter. 

Jan. Febr. März April Mai Juni Juli Aug. Sept. Okt. Nov. Dez. Jahr 

137 143 145 145 141 134 127 121 119 * 119 123 130 132 

0 Elster nud Geitel, Sitzungsbericlito der Wiener Akad. B. CI. 1892. S. 825, and Gockel, Met. Z. 

1807. S. 293. 

3) Mittel von Ladenburg a. N., Kings College Windsor (N-Sckottland), S. Loaia, Moncalieri, Lyon, Florenz, 
Brüssel. Diese Stationen geben die Gleichung 88.6 sin (85.7 -[- x) + 22.3 sin (77. 0 -f 2x), x = 0 für Mitte Januar. 
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Ob die Verspätung der Extreme auf Frühling und Herbst allgemeinere Gültig- 
keit hat, konnte erst dmch erneueite Messungen festgestellt weiden 

2. Der tägliche Gang Der tägliche Gang der atmosphärischen Elektrizität 
an yeischiedenen Oiten zeigt eine geringeie Übereinstimmung als der jährliche 
An den meisten Oiten aber treten zwei Maxima und zwei Mmima des Potential- 
gefalles auf, erstere am Vormittage und am Abende, letztere nachmittags und in 
der Nacht Eine Analogie mit dem täglichen Gange des Baiometers ist vielfach 
nicht zu vei kennen Als Beispiel mögen die Ergebnisse der Messungen Exners 
zu Luxor in Obeiagypten angeführt werden (berechnet^)) und jene zu Florenz 


Taglichei Gang des elektrischen Potentialgefalles Volt pro Meter 


Älittn 

2 

4 

6 

8 

10 Mittg 

Luxoi (Maiz) 

2 

4 

6 

8 

10 

17 

_39K 

—38 

— 5 

5 

—31 —81 

Florenz 

—85* 

—22 

69 

119 

91 

5 

-20 


—15 

3 

CO 

1 

—14* 

8 

13 

31 

29 


Die folgenden Figuren zeigen nach Chauveau den täglichen Gang der Luft- 
elektrizität an einigen Orten. 


Figr 110 



Paris 


Tägliclier Gang der atmospliänsclien Elektrizität 
A Batavia 
B Südaiikylä. 


(Nack C kauveau ) 

A EiÖeltnrinl 
B Tidppes J 


Sommer 


Im. Sommec findet man ni den gemässigten Klimaten in der Nahe des Bodens das Hauptminimum 
in den wärmsten Stunden am Nachmittage, das kleinere Minimum bei Nacht Im Winter wird das 
Nachmittagsminimum schwacher, verschwindet selbst ganz, während das nächtliche Minimum sich 
vertieft Batavia zeigt den Sommertypus, Sondankjlä den Wintertypus der gemässigten Zonen Auf 
dem Eiffelturm in 300m ist das Naclimittagsmmimum fast verschwunden Die Beobachtungen 
auf dem Sonnblickgipfel, sowie auch alteie von Exner auf dem Schafb erggipt el») , 
ergaben desgleichen geringe Änderungen dei Elektrizität im Laufe des Tages Drei- 
monatliche Beobachtungen im Sommer am Observatorium des Herrn T eis serene de Bort zu Trappes 
auf einem freien Pfeiler ,20 m über dem Buden, zeigen gleichfalls den Wintertypus Chauveau 
schliesst, dass em ausgeprägtes Nachmittagsmmimum dann eintritt, wenn dei Beobachtungsort nicht 


1) Gleickung des jähilichen Ganges 132 -f- 13 6 sin (20 2 -f- z). 

2) Nack den Eormeln 

Lniai 127-0 -f 61 3 sin (127 7 -j- x) -|- 62J sin (211 0 + 2x) 
Florenz 109.0 + U 7 sin (163.4 + A -h 20 3 sm (177 4 + 2x) 

3) Wiener SitzungsberK/kte XCVIT März 1888 S 277 
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genügend frei ist vom ßinfiusse benachbarter Gebäude oder Bäume. Dagegen zeigt die Tageskurve 
von Trappes den normalen Gang an einem vom Einflüsse des Bodens und der Umgebung freien 
Orte.i) Derselbe nähert sich hier dem „Wintertypus“. Mache fand später in Luxor, wie Exner, 
eine schöne doppelte Periode, dagegen war nur 150m höher auf dem Randgebirge diese Perio'de 
schon stark abgeflacht (unten Extreme 50 und 300 Volt, oben nur mehr ItO und 160 Volt). 

Nacli Cbauveau besteht der Charakter der wahren vom Boden und der Um- 
gebung unbeeinflussten täglichen Schwankung der atmosphärischen Elektrizität in 
einer einfachen Oszillation mit einem Maximum am Tage und einem Minimum um 
4^ bis 5^ morgens. Eine Analogie mit dem jährlichen Gange würde hiernach gänz- 
lich fehlen. Auch Fr. Exner kommt zu dem Schlüsse, dass der normale tägliche 
Verlauf des Potentialgefälles durch eine einmalige tägliche Periode gegeben ist. 
Die vielfach auftretende doppelte Periode entsteht durch Störung dieser einfachen 
Periode infolge Auftretens einer Mittagsdepression des Potentialgefalles. Diese 
Depression tritt hauptsächlich in trockenen Gegenden und im Sommer auf und 
scheint die Folge einer negativ -elektrischen Schicht zu sein, die sich zur Mittags- 
zeit über dem Beobachtungsorte bildet, und die sich auch in einer starken Ab- 
sorption der ultravioletten Sonnenstrahlung um Mittag herum äussert, und deren 
Höhe nur einige hundert Meter betragen dürfte.'^) Exner denkt an eine Staub- 
schicht, die sich nachmittags infolge der aufsteigenden Luftbewegung in der Höhe bildet. 

C. Störungen im luftelektriselien Felde der Erde. Elektrizität der 
Wolken und ISI iederschläge. Wolken und Niederschläge bewirken rasche un- 
regelmässige und oft sehr starke Änderungen (von 1000 Volt und darüber selbst ohne 
Blitze) der atmosphärischen Elektrizität zugleich mit häufigem Wechsel positiver und 
negativer Spannung. Der ganze Charakter der elektrischen Erscheinungen bei Nieder- 
schlägen ist der einer Störung der normalen Luft elektrizi tat bei heiterem Wetter, die mit 
den Niederschlägen auch wieder verschwindet. Wie schon Dellmann und Palmieri 
bemerkt haben, herrscht unter einer regnenden Wolke meist eine zonenartige Ver- 
teilung der Elektrizität. Beim Plerannahen der Niederschläge beobachtet man zu- 
erst abnorm hohe positive, in der Mitte der Hegenwolke aber negative Elektrizität, 
die auch oft noch auf der Rückseite längere Zeit anhält. Dazwischen stellen sich 
häufige Zeichenwechsel ein. Gleichzeitig mit einem Blitze tritt gewöhnlich eine sprung- 
weise mit Zeichenwechsel verbundene Änderung der Elektrizität ein, die z. T. jeden- 
falls durch eine Influenz Wirkung auf die Zuleitungsvorrichtungen bewirkt ist, doch 
bleibt das neue Vorzeichen des Potentialgefälles meist noch eine Zeit lang be- 
stehen. Dieser Umstand beweist, dass, nachdem die eine Elektrizitätsart sich in 
dem Blitze entladen hat, nun eine entgegengesetzte Ladung in der Wolke (oder in 
der Luft) enthalten ist (Elster und G eitel). 

^ , Der Sitz der Elektrizität, welche diese Störungen erzeugt, liegt offenbar in 
den Niederschlägen selbst.^) Die spezielleren Kenntnisse über die elektrische Natur 


1) Dies würde gegou die früliore Annahnje sprechen, dass der Charalcter des täglichen Ganges durch den 
Einfluss der Umgehung nicht wesentlich modifiziert wird. 

2) ■Pr. Exner, Beiträge zur Konntniss der atmosphärischen Elektrizität VII. Über die tägliche Periode. 
Sitzungsberichte der Wiener Akad.. CX. April 1901. S. 371. Aber auch auf hoheu Borgen scheint die Depression 
der Strahlungsintensität einzutreton, wie die Beobachtungen auf dem Mt. Vontoux zeigen. S. a. S. 38. 

s) Ks soll hier kurz darauf Mngewieson werden, dass die auch bei Physikern früher verbreitete Ansicht, 
dass durch das Zusammenfliessen der Elementartropfchen einerWolke ausserordentlich grosse elektrische Potential- 
differenzen entstehen können, nicht richtig ist, wie Evorott 1884 gezeigt hat. Die Potontialsumme auf eiueni 

aussen liegenden Punkt, bleibt ungeändert , das Quantum der Elektrizität q. wird durch das Zusammen- 

flieasen der Tropfen nicht vermehrt, es wird nur die elektrische Dichte auf dem Tropfen vorgrössevt. — Wie 
möglicherweise die schwach geladenen Tropfen starke elektrische Ladungen heim Pallen erlangen könnten , 
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der letzteien voi dankt luau Elster und Geitol Dieselben fanden, dass die Niedei- 
sclilage (Regen, Giaupcl, Hagel, Sclinee) bald eine positive, bald eine negative 
Ladung haben, d^e keineswegs zumeist mit dem Potentialgefalle der Luftelektrizitat 
ubeienistimmt, dei Fall eines entgegengesetzten Vorzeichens ist der haufigeie Hohe 
Werte der Niedersclilagselcktiizitat können bei sehr kleinen Weiten des ausseren 
Potential Rgefall es eintreten Blitze bewirken stossartige Schwankungen von kurzer 
Dauei, hei sein starken Gewittern machen dieselben eine zuverlässige Registiierung 
unmöglich Auch bei Regen, Giaupeln und Bchneefallen ohne Blitzentladungen 
können staike elektriscliG Stoiungen und hohe Ladungen der Niedei schlage beob- 
achtet werden, besonders wenn das Wettei boenaitigcn Chaiakter bat Weit aus- 
gedehnte schwache Eegenfalle aus hohen Stratuswolken geben bei schwachem (häufig 
positivem) Potentialgefalle kaum meikhche Anzeichen von Elektnsieiung. Vor Ge- 
wnttein, so lange wedei am Eeobachtungsorte selbst, noch aus den daselbst sicht- 
baren Wolken Niederschlage fallen, ist kein abnormer Wert des Potentialgefalles 
zu bemeiken Eist nachdem von dem unteren Rande einei liaufenwolke Eegen- 
streifen herabgeheii, wirkt sie wie ein elektrisierter Korpei auf die Messappaiate ein 

Das Potentialniveau der einzelnen Tropfen ergiebt sich aus Elstci und 
G eitel 8 Messungen meist zu 0 — 30 Volt, selten darüber 

Die Niedersclilagselcktiizitat ist also keineswegs stets die negative, die etwa 
durch Zerstieuung von dei negativ geladenen Erde in die Atmosphäre eingedrungen 
ist Die Beobachtungen notigen zu dom Schlüsse, dass die Scheidung der beiden 
Elektiizitatcn durch die Niederschlagsbildung selbst lierbeigefubrt wird 

D Die wichtigsten Ansichten über die Ursache der Luft- und Wolken- 
elektrizitat Es sind etwa ein halbes Hundert von Theorien über die Herkunft 
lind Natur der atmosplianschon Eclcktrizitat aufgestellt worden Die weitaus grösste 
Zahl derselben ist vom physikalischen Standpunkte aus odei den Beobachtungsei 
gebnissen gegenüber "völlig iiiihaltbai Von den beachtenswerten Ansichten können 
nur drei oder vier ihien Giundgedankcn nach hier Mitteilung finden 

1 Theorie Peltier-Exner Dieselbe beruht rni wesentlichen darauf, dass 
die Erde von ihiei Entstehung her eine negative eleklrische Ladung besitzt (diese 
letzteie ist Beobachtungstliatsaclie), die sie, vom freien Weltiaum durch die nicht- 
leitende Atmo&phaie isolieit, bewahrt hat Die Luft selbst ist im wesentlichen un- 
elektrisch Die entsprechende positive Ladung ist in unendlicher Entfernung von 
der Erdoberfläche anzunehmen (s S 714) Diese Annahme von Pelticr ist spatei 
von Fr Exiiei weitei ausgebaut und mit den Beobaclitungstliatsachen in Uber- 
enistimmung zu bringen versucht worden. Die Zerstreuung der negativen Elektri- 
zität der Erdoboiflache m die Atmosphäre erfolgt nach Exner durch die Ver- ^ 
dampfung des Wassers an derselben. Der Wasserdampf fuhrt die negative Elek- 
tiizitat in die höheren Schichten der Atmosphäre und verringert dabei das Potential 
derselben an der Erdoberfläche Die Niedei schlage fuhren die Elektrizität der letzteren 
wieder zu. Die jährliche Periode der atmosphärischen Elektrizität kann mit dieser 
Ansicht m Übereinstimmung gebracht werden, denn im Winter (in der kälteren Jahies- 
zcit überhaupt) ist die Luft arm an Wasserdampf, tiocken, daher hohes Potentialgefalle, 
umgekehrt im Sommer Die tägliche Peiiode kann nicht in gleicher Weise erklait 
werden Eine Konsequenz dieser Theorie ist, dass das Potentialgefalle im allge- 

lia'beu Elster und G eitel gezeigt. ,,Die Eegenwollcen als selbsttliätige Duplikatoreu “ Zur Frage nacli dem 
TJrbpruuge der Wolkenelektrizität IH Eaturwissensobaftliclier Vereiu in Braunsuliweig 4. Jaliresbenebt 
Teibandluiigen Deutscher Naturfurseber etc Halle 1891 



Luft- und Wolkenelektrizität. 


719 


meinen mit der Höhe zunebmen müsste, was auch durch die ersten Ballonfahrten 
(Lecher, Tuma) eine Bestätigung zu finden schien. Die späteren Hochfahrten 
haben aber, wie schon erwähnt, eine Abnahme des Gefälles bis zum Nullwert in 
grossen Höhen ergeben, was für das Vorhandensein positiv elektrischer Massen in 
relativ geringen Höhen der Atmosphäre spricht. Dasselbe haben auch die luft- 
elektrischen Messungen P. Lechners auf dem Sonnblickgipfel ergeben, denn die 
starke Abnahme der jährlichen und täglichen Periode in dieser Höhe nötigt zu 
dem gleichen Schlüsse. Früher schon hat Lord Kelvin die der negativen Eigen- 
ladung der Erde komplementäre positive Elektrizität an die Grenze der Atmosphäre 
verlegt. Die neueren Beobachtungen nötigen aber zu dem Schlüsse, dass die positiv- 
elektrischen Massen, deren Veränderlichkeit in der Niederung die tägliche und 
jährliche Periode des Potentialgefälles bewirkt, schon in geringeren Höhen in der 
Atmosphäre zu suchen sind, im wesentlichen unterhalb 3km.^) 

Diese Beobachtungsergebnisse sprechen gegen die Annahme Exners, dass das 
beobachtete Potentialgefälle in der Atmosphäre ein Ergebnis der Zerstreuung der 
negativen Elektrizität der Erde durch den Verdampfungsprozess sei. Auch wird 
bestritten, dass bei der Verdampfung einer elektrisierten Flüssigkeit mit dem Dampf 
zugleich Elektrizität in die Luft übei’geht. 

2. Theorie von L. Sohncke. Sohncke suchte in erster Linie die Gewitter- 
und Wolkenelektrizität zu erklären auf Grund einer Beobachtung Faradays, dass 
Wasser durch Reibung an trockenem Eis negativ-, letzteres positiv- elektrisch wird. 
In der Natur tritt dieser Vorgang ein, wenn Plagelkörner durch eine aus Wasser- 
tröpfchen gebildete Wolke fallen, der Hagel trägt die positive Elektrizität mit sich 
fort und lässt die Wolken negati-velektrisch geladen zurück. Bei Gewittern giebt 
es auch stets in der Höhe Eiswolken, tiefer unten Wasserwolken, die Elek- 
trisierung kann also im allgemeinen im Gebiete der isothermen Fläche von 0^ statt- 
finden bei stürmischen Bewegungen, wie sie die Entstehung der Gewitter begleiten. 
Die (behauptete) Senkung der Nullgrad-Isothermen vor und bei Gewittern spielt des- 
halb bei deren Entstehung nach Sohncke eine wesentliche Rolle. Auch die atmo- 
sphärische Elektrizität erklärt Sohncke auf diesem Wege. Bei einer Erhebung über 
die negativ geladene Erde nähert man sich der isothermen Fläche von 0^, die über- 
wiegend, vermöge der suspendierten Eisnadeln, als positiv geladener Körper wirkt. 
Daraus erklärt sich die Zunahme der positiven Spannung mit zunehmender Höhe in 
der Atmosphäre. Auch die Jahresperiode der Luftelektrizität erklärt sich im allge- 
meinen leicht auf diesem Wege, denn im Winter nähert sich die isotherme Fläche 
von 0^ der Erdoberfläche^), das positive Potentialgefälle wächst demnach, umge- 
kehrt im Sommer. Selbst die Tagesperiode versucht Sohncke auf ähnliche Weise 
zu erklären. 


1) Die Beotachtungoii auf Ballonfalirten haben G-. le Gadet zu dem Schlüsse geführt, dass die posi- 
tiven elektrisch an Massen in der Atmosphiire der Hauptsache nach in einer unteren Schicht von 1 km Miichtig- 
keit enthalten seien, und dass die wiisserig-en oder festen Trübungen der Atmosphäre der Wassorstauh und Eis- 
krystalle (Wolken, Nebel) die Träger der positiven Elektrizität seien, hauptsitchlieh indem sie Ko h lensäuro auC- 
nöhmen und losen. Bei der Entwickelung der Kohlensäure durch chemische Prozesse aus dem Boden (und aus 
dem Meere) erhält letzterer eine negative, erstere eine positive Elektrisierung. Etüde du Champ Kloctriquo 
de l’atmosphöre. Paris 1898. Der jährliche Gang der nebligen Trübung der Luft stimmt zu Lyon (und auch 
anderswo) fast vollkommen überein mit dem jährlichen Gange des Poteiitialgefällos. S. 162. Man s. dagegen 
Börnstein im Kapitel ,,Luftolektrizität“' des Werkes „Wissenschaftliche Luftfahrten“, B. III. 1900. S. 271 
bis 282. ■ 

2) Mit Keeht hat man dagegen eingewendet, dass bei einer Tomperaturumkehruiig mit der Höhe ini Winter 
man vielfach oberhalb der Nullgrad-Isütherme sich befindet und deshalb eine Umkehrnng des Potontialgefälles 
Gintreten müsste. 
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„Die Gewitterelektiizitat entspringt vorzugsweise aus der Eeibung von vertikalen 
Luftstiomen (aiifsteigender Strom, Cumulusbildung), die allgemeine Luftelektiizitat 
mehr aus der Eeibung horizontaler Luftströme “ 

Wenn auch die physikalischen Grundlagen der Sohnck eschen Theorie, die 
Elektiisieiung duich Eeibung von Wasser an Eis, in neuester Zeit auf experi- 
mentellem Wege vollkommene Bestätigung gefunden hat^), so unterliegt deren An- 
wendung auf die Voi gange in der Atmosphaie doch giossen Schwierigkeiten, 
namentlich da Eeibung der Wasseiwolken an den Eiswolkeii in genügendem Um- 
fange höchst unwahrscheinlich erscheinen muss. 

3 Die ,Jonentheorie'‘ der Luft- und Wolkenelektiizitat Diese Theorie 
befindet sich gegenwärtig im eisten Stadium ihrer Entwickelung und kann deshalb, 
so verheissungsvoll sie für die Lehre der Luft- und Wolkenelektiizitat ist, nur 
dem Prmzipe nach hier auseinandergesetzt werden 

Die Elfallrungen über die Elektrizitätsleitung m Gasen haben ergeben, dass 
die Gase als solche unfähig sind, eine elektrische Ladung aufzunehmen und zu 
übertragen, dass dieselben aber dmch gewisse Einwirkungen in Teile zerlegt werden, 
von denen die einen eine positive, die anderen eine negative Ladung annehmen, 
Ladungen, die sehr viel hoher sind als jene, welche sie durch elektrische 
Körper aufzunehmen im stände waren. Diese Bestandteile der Moleküle eines 
Gases sind es, welche die Elektrizitatszerstreuung von einem geladenen Koiper und 
die Elektrizitätsleitung in Gasen ermöglichen, und welche deshalb nach der Analogie 
mit der Elektiizitatsleitung in Flüssigkeiten „Ionen“ genannt werden 

Yon diesen Ionen sind im allgemeinen die positiven und negatnen in gleicher 
Zahl vorhanden Sie bewegen sich in der Eichtung der Kraftlinien des elektrischen 
Feldes®) Ein positiv geladenei Leitei zieht die negativen Ionen an, die ihre 
Ladung an ihn abgeben und ihn so allmählich entladen 

Zcleny hat aber gefunden, dass isolierte Körper in ionisierter Luft sich spontan 
elektrisch laden Dies erklärt sich daraus, dass nach J J. Thomson und Zeleny die 
Geschwindigkeit eines negativen Ions bedeutend grosser ist, als die eines positiven. 

Schon Coulomb hatte gefunden, dass ein elektrisch geladener Leiter in der 
Luft seine Elektrizität allmählich verliert, und dass dieser Verlust nicht völlig mangel- 
hafter Isolierung zugeschrieben werden kann 

Linss hat durch lange fortgesetzte Versuche nachgewiesen, dass im Mittel 
der Elcktrizitatsverlust in freier Luft m einer Minute der ursprünglichen 

Ladung betragt, das also bei konstant gehaltenem Potentialniveau in 100 Minuten 
eine Elektrizitatsmenge in die Luft entweicht, die seiner augenblicklichen Ladung 
gleichkommt Daraus zieht Lmss mit Recht den Schluss, dass auch der Erd- 
korper einen fortwährenden Elektrizitats Verlust erleidet und dass, um diesen zu 
decken, ihm im 100 Minuten ebensoviel negative Elektrizität wieder durchschnittlicb 
zngefuhrt werden muss, als seine Gesamtladung betragt 

1) Dr Leonhard Sohnclfe, Der Ursprung der Gewitterelektrizitht und dei gewöhnlichen Elektrizität dei 
Atmosphäre Jena 1885 

3) H Ehert und B Hoffmann, Elektrisierung duioli Eisroibung Met Z B XXXV 1900 S. 317 
Die positiven Ionen nach den Messungen Rutherfords mit einer Geschwindigkeit von 1cm pro 
Sekunde in Beziehung auf die Luft, hei einer Feldstärke von 100 Volt pro Meter 

*) W Linss, Einige die Wolken- und Luftelektrizität hetrefiende Piobleme Met Z 1887 S 345 etc 
Elektrotechnische Zeitschrift 1890 Heft 38 Diese verdienstvolle Arbeit ist die eiste und grundlegende fui 
die lonentheorie der Luftelektrizität — Nach C T Wilson entspricht die Elektiizitätszerstreuung der Pro- 
duktion von ca 20 Ionen beiderlei Zeichens im Kuhikeentimeter pro Sekunde bei atmosphärischem Druck Die 
atmosphärische Ijuft ist lederzeit jonisieit, seihst im Tunnel der Untergrundbahn in London fand Wilson die 
Luft ionisiert Proe E. Soo March 14 1901 
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Linss fand auch, dass der jährliche Gang der Elektrizitätszerstreuung dem jähr- 
lichen Gange des luftelektrischen Potentialgefälles genau entgegengesetzt ist. Es 
müssen demnach im Sommer der Erdoberfläche 5 — 6 mal so grosse Elektrizitäts- 
mengen zufliessen wie im Winter. 

Elster und G eitel haben in letzter Zeit mittelst eines speziell zu diesem Zwecke 
konstruierten Apparates die Verhältnisse der Elektrizitätszerstreuung in der Luft gründ- 
licher und allseitiger untersucht und dabei höchst interessante Kesultate erhalten. 
In der Niederung ergab sich übereinstimmend mit Linss der mittlere Elektrizitäts- 
verlust für positive und negative Ladungen als nahe derselbe und gleich 1*3 Proz. 
in der Minute etwa. Auf Bergen aber war es anders, die Verluste waren grösser 
und für negative Ladungen bedeutend erheblicher als für positive; z. B. bei klaren 
Wetter auf dem Säntis (2500 m) für positive Elektrizität 1-8 Proz., für negative 
Elektrizität aber 7 Proz.; auf dem Gornergrat (3140m) für positive Elektrizität 
0*7 Proz., für negative Elektrizität 6-6 Proz., aber unten in Zermatt (1620 m) für 
beide Elektrizitäten 4-4 Proz. etwa. 

Dieser unipolare Charakter der Zerstreuung lässt mit Sicherheit erkennen, 
dass die Luft auf den Bergspitzen nicht elektrisch neutral sein kann, sie muss viel- 
mehr positiv geladene Teilchen enthalten, die von einem negativ- elektrisch geladenen 
Körper angezogen werden und durch Berührung mit demselben dessen Entladung be- 
wirken. Dagegen wird in der Nähe eines Wasserfalles die positive Ladung schneller 
zerstreut als die negative, wie dies der von Lenard gefundenen Thatsache ent- 
spricht, dass die Luft am Eusse von Wasserfällen negativ geladene Teilchen enthält. 

Eine andere von den Herren Elster und G eitel aufgefundene sehr wichtige 
Thatsache ist, dass, je trüber die Luft, je weniger durchsichtig sie ist, also be- 
sonders in Nebeln, die Elektrizitätszerstreuung um so geringer wird. Ganz im 
Gegensatz zu den landläufigen Vorurteilen ist der Elektrizitätsverlust eines geladenen 
Leiters in nebliger Luft viel kleiner als in reiner klarer Luft. 

Die Luft der freien Atmosphäre enthält demnach unter normalen Verhältnissen 
positiv und negativ geladene Teilchen und zwar im Tieflande und auch in hoch- 
gelegenen Thälern in ziemlich gleicher Anzahl der beiden Arten, aber in zunehmender 
Menge mit wachsender Seehöhe. In der Nähe von Berggipfeln aber überWiegen 
die positiven, bei Wasserfällen die negativen Teilchen. Diese Teilchen müssen von 
ausserordentlicher Kleinheit sein, da sie gerade in der durchsichtigsten Luft am 
zahlreichsten vorhanden sind, sie können mit dem aus festen oder flüssigen Stoffen 
bestehenden atmosphärischen Staube durchaus nicht identisch sein. 

Die Zunahme der positiv geladenen Ionen um die Bergspitzen erklärt sich 
aus der Zunahme der elektrischen Dichte an denselben, dem verstärkten Potential- 
gefälle (s. S. 713, Fig. 109) daselbst. 

Die Ionen werden in mit Wasserdampf gesättigter Luft als Kondensatipns- 
kerne derselben wirken, Die dadurch erfolgende Vergrösserung der Masse und 
Oberfläche hemmt ihre Geschwindigkeit im elektrischen Felde und kann letztere 
auf Null herabdrücken. Nebel (sowie auch Staub) wirken also in der Weise, dass 
sie die Beweglichkeit der Ionen hemmen und dadurch die Entladungsgeschwindig- 
keit eines elektrischen Körpers herabsetzen. 

Zeleny hat, wie schon bemerkt, beobachtet, dass isolierte Körper in der 
Luft eine negative Ladung annehmen. Strömt ionisierte Luft durch den Hohl- 
raum eines isolierten Leiters, so nimmt er fortwährend von innen negative Elek- 
trizität auf, da die sonst neutralisierende Wirkung der Eigenladung durch die Auf- 
nahme positiver Ionen hier wegfällt. Derart muss sich auch der allseitig von ioni- 
Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 46 
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sierter Luft umgebene Erdkoiper negativ laden und besonders an solchen Stellen, 
die als inneie Punkte der leitenden Erdobei flache gelten können, also z B auf den 
mit Vegetation bedeckten Gebieten zwischen den Baiimen und Strauchern Dieser 
von der Erdoberfläche aufgenommenen negativen Ladung entspricht ein Defizit dei 
selben, also ein Überschuss der positiven Ladung, in dei Luft Die positiven Ionen 
wandern wiedei fortwährend gegen die Erdobei flache hin und neutralisieren die 
negative Bodenladung, die sich aber wieder fortwährend regenerieit Die über- 
schüssigen positiven Ionen der Atmosphäre werden wesentlich in den tieferen Luft- 
schichten enthalten sein, da das elektrische Feld der Eide sie nach unten zieht 
So erklärt sich auf ungezwungene Weise eine konstante negative Ladung der Erde 
und eine entsprechende positive der unteren Luftschichten 

Tritt Nebelbildung ein, so bleiben die von oben her gegen die Eidoberflache 
wandernden positiven Ionen m der Nebelschicht stecken und bilden eine dicht über 
dem Boden lagernde positiv geladene Schicht In dieser wird das Potentialgefalle 
je nach der Dichte der geladenen Tröpfchen eine beträchtliche Hohe erreichen 
können, ohne dass ein Ausgleich in dem isolierenden Nebel möglich ist, oberhalb der 
Nebelschicht wird das Potentialgefalle schnell abnehmen. Jede Dunst- und Nebel- 
bildung am Boden bei sonst heiterem Himmel wiikt in diesem Sinne und es ist des- 
halb möglich, dass die tägliche und jährliche Periode des Potentialgefalles an der 
Erdobeiflache mit der periodischen Veiandeilichkeit der Lufttrubung zusammenhängt. 

J J Thomson und C T K Wilson haben ferner gefunden, dass die 
Nebelbildung in negativ ionisierter Luft schon bei schwächerer Expansion, also 
geringerer Abkühlung eintritt, als m solcher, die mit positiven Ionen beladen ist 
Eine Wolke wird daher im Augenblicke ihrer Bildung ein Gemisch negativ ge- 
ladener Tropfen mit Luft sein, die freie positive Ionen enthalt. Sie wird daher 
auch anfangs nicht nach aussen elektrisch wirken können, wohl aber, sobald durch 
die Pallhewegung die negativ -elektrischen Tröpfchen sich von der zwischen ge- 
lagerten Luft getiennt haben Es entsteht eine PotentialdiflPerenz auf Kosten der 
Energie der fallenden Tropfen Bei weitergehender Abkühlung und Übersättigung 
der Luft wirken auch die positiven Ionen als Kondensationskern und die ihnen 
anhaftenden Elektrizitatsmengen werden mit den Niederschlagen zur Erde geführt 
Bemerkenswert ist, dass selbst sehr hohe Potentialdifferenzen in einer Wolke sich 
nicht anders als durch disruptive Entladungen ausgleichen können, da j‘a die mit 
Nebel erfüllte Luft fast vollkommen isoliert 

Die Beobachtungen über die Eigenelektrizitat der atmosphärischen Nieder- 
schlage stehen in keinem Widerspruche mit diesen Anschauungen, ja sie können 
eher als ein Beleg für diese Theorie betrachtet werden 

C T R Wilson hat seine Ansichten über die Entstehung der Niedei schlage 
in ionisierter Luft kürzlich eingehender auseinandergesetzt in einer Erwiderung auf 

1) Um in anfänglicli gesättigtei völlig staubfreier Luft die ■Übersättigung (beiläufig die vierfaobe) bervor Zu- 
rufen, die notwendig ist, um Wasser auf den negativen Ionen zu kondensieren, ist es genügend, das Volum der Luft 
adiabatisob. auf 1^/4 anwaebsen zu lassen, was bei 10 ® einem Aufsteigen um ca 2500 m entspiecben würde. Dagegen 
ist eine secbismalige Übersättigung notwendig, ura eine Kondensation auf positiven Ionen zu bewirken Diese werden 
also bei der Regenbildung Zurückbleiben Wilson, Pkil Trans CXOIII pag 2S9 Thomson, Phil Mag 
XLVI S 533 

2) J T Thomson, Phil Mag XLVI 1898 pag 533 und C T. Wilson in ,, Nature“ Vol 63 
pag 149, wo die Regenbildung in der ionisierten Luft ausführlicher erörtert wird 

3) G-anz missverständlich werden häufig die Wolken wie an ihrer Oberfläche geladene Leiter betrachtet 
Auch die Formen der Blitzentladungen werden verständlicher, wenn man von dieser Ansicht absieht 

^)J Elster und H G eitel, Über die Existenz elektrischer Ionen in der Atmosphäre. Terrestnal 
Magnetism Vol IV Nr d Dez 1899 
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Einwendungen von Jokn Aitken, der seinen „Stäubclien‘‘ die Alleinherrscliaft 
auf diesem Gebiete gerne retten möchte.^) 

Die Entstebung der ionisierten Luft ist wabrscbeinlicb dem Einflüsse der 
ultravioletten Strahlung der Sonne zuzuschreiben, welche in den obersten Schichten 
der Atmosphäre am kräftigsten ist.^) 

Die Strahlen von höchster Brechbarkeit sind es, denen nach Lenard die ioni- 
sierende Wirkung zumeist zukommt. Mit den Licht- und Wärmestrahlen der Sonne 
kommen der Atmosphäre auch diese Strahlen zu, welche aber schon in den höheren 
sehr dünnen Schichten absorbiert werden und deren Energie dort dazu benutzt 
wird, um eine Trennung der positiven und negativen Ladungen zu bewirken, welche 
an sehr kleine freibewegliche Teilchen gebunden erscheinen. Der Sitz der Elektri- 
sierung der Luft wäre demnach in die hohen Schichten der Atmosphäre zu veidegen.®) 

Je mehr freie Ionen vorhanden, desto grösser wird die Leitungsfähigkeit der 
Atmosphäre sein. Grossem lonengehalt wird demnach ein kleines Potentialgefälle ent- 
sprechen. Je intensiver die Sonnenstrahlung, desto kleinere Potentialgefälle sind also 
zu erwarten. Dies stimmt mit dem jährlichen Gange der atmosphärischen Elektrizität 
und mit Ergebnissen von Linss, sowie mit der Beobachtung von Elster und 
Geitel, dass das Potentialgefälle mit der Aktinität des Sonnenlichtes (Zunahme 
der ultravioletten Strahlen) abnimmt. Auch die tägliche Periode findet vielleicht 
auf diese Weise ihre Erklärung. Luftströmungen bringen ihren lonengehalt mit; 
aus grossen Höhen herabsinkende Luftmassen dürften einen hohen lonengehalt 
(kleines Potentialgefalle) mitbringen, denn die einmal erzeugten Ionen halten sich 
eine gewisse Zeit in der Luft und nehmen an deren Bewegungen teil. In der 
That fand Ebert bei Ballonfahrten eine mit der Höhe zunehmende Zerstreuungs- 
geschwindigkeit der Elektrizität, und ganz besonders bei der Fahrt am 17. Januar 
1901 in einem Barometermaximum, d. i. im Gebiete einer her ab sinkenden Luftbe- 
wegung und klarer Witterung. In ca. 2400 m Seehöhe erreichte die Zerstreuungs- 
geschwindigkeit 13-9 Proz. für positive Elektrizität (23 mal grösser als gleichzeitig 
unten in München) und 17*5 Proz. in 2900 m für negative Elektrizität. Die uni- 
polare Leitungsfähigkeit der Luft nimmt mit der Höhe ab, während die gesamte 
lonenmenge zunimmt. Dies stimmt mit der schon früher beobachteten Abnahme 
der täglichen und jährlichen Periode der Luftelektrizität auf Bergspitzen und mit 
der Annahme, dass die Ionisierung der Luft hauptsächlich in Höhen über 3000 m 
stattfindet A) 

Der Ausbau der hier skizzierten Theorie verspricht uns endlich eine voll- 
kommen physikalisch begründete Theorie der Luft- und Wolkenelektrizität zu 
liefern. 


Litteratur. Es sollen liier nur wenige Hinweise auf einige Schriften gegeben werden, in 
welchen die historische Entwickelung der Lehre von der Luftelektrizität kurz dargestellt worden ist, 
sowie auf die im obigen benutzten Publikationen. 


1) Atmospheric Eleetricity. Nature, Vol 62. pag. 149. June 14. 1900. 

2) Elster und Geitel, Annalen der Physik. 1900. Nr. 7. Ph. Lenard, 19U0, I. S. 486 und III S. 293 

3) H, Ebert, Die Erseheimingeii der atmosphUrischen Elektrizität vom Standpunkte der lünentheorie aus 
■betrachtet, Met, Z. 1901. S. 289 etc. — Damit wäre auch, eine physikalische Erklärung der Sonnenflecken- 
periode der Gewitter (vielleicht auch der Regenmenge) gegeben, denn die Wasserstofferuptionen auf der Sonneii- 
oberfläche, die Protube ranzen , liefern vornämlich ultraviolette Strahlen und damit reichlichere loneubildung in 
der Atmosphäre. 

*) H. Ebert, Messungen der elektrischen Zerstreuung im Freihallon. Sitzungsberichte der Münchner 
Akademie. B. XXX. 1900. Heft III und derselbe in Met. Z. 1901. Auf die klare Zusammenfassung des jetzigen 
Standpunktes der lonentheorie an letzterer Stelle muss besonders verwiesen worden. 
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beiichte der Wienei Akad XCIII. Fehl 1886 — Ubei die Abhängigkeit der atmosphärischen Elek- 
tiizitat vom AVasseigehalt dei Luft Ebenda XCVI Juh 1887 W^eitere Beobachtungen XCVII 
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der atmosphärischen XiedeischUge Ten Magnetism IV March 1899 ^ ^ 

Leonh Weber, Untersuchungen über atmosphärische Elektrizität Elektrotechnische Zeit- 
schrift B VII. Xov 1886 B IX April 1888 B X Aug , Xov und Dez 1889 B XIII 1892 

T C Mendenhall, Kepoit of Studies of atmosph Elektiicity Memoirs Xational Academy 


Washington 1889 pag 113 — 318 , , , ^ j t -.oao 

Georges le Cadet, Etüde du Cliainp Electrique de l’atmospheie Paus und Lyon 1898 
Elster und Geitel, Ziele und Methoden luftelektrischer Unteisuclmngen Wolfenbuttel 1891 

Zusammenstellung der Ergebnisse neuerer Arbeiten über atmosphärische Elektrizität Wolfen- 

hiittel 1897 Zahlreiche Spezialarb eiten dieser beiden Foischer müssen hier ubergangen werden 
A Schuster, Atmosphärische Elektrizität Met Z Juni 1896 

A Aiigot, LAlectiicitö atmosphdnque d’aprfes les travaux de Sn William Thomson et de 
M Mascait Annuaire de la Soc Met de France XXV pag. 153 April 1877 

A B Chaveau, Sur la Variation diurne de PElectricite atmo&ph^rique Journal de Physique 


Nov 1899 ^ c 

E Engel enhurg, Aerodynamische Theorie der Gewitter Archiv der Deutschen Seewaite 
XIX, 1896 Xr 4 Mit einem historischen Überblick ubei die Gewittertheorien und die Theorie der 


Luft- und Wolken elektnzitat „ tv c< 

Hoppe, Uber atmosphärische und Gewitterelektnzitat Deutsche Met Z B II 1885 b 1 

u 100 etc , , . ^ T a XX 

Tait, On the various suggestions as to tlie source of atmospheiic electricity Journ Scott 

Met Soc in S Xr 1 March 1884 -u 

Tiabert, Zui Theorie der elektrischen Erscheinungen der Atmosphäre Sitzungsberichte der 

Wienei Akad CIII FTov 1894 , ^ x x 

Fr E\ner, Eecherches lecentes relatives a rElectricitc atmosphenque Congres Internat. 

de Physique Paus 1900 und Met Z 1900 S. 529 , t /»x j 'tur n 

Die wichtigste altere Zusammenstellung der Arbeiten und Ansichten über Luft- und Wolken- 
elektrizitat ist zu finden bei D up r ez, Mdmoires de PAcad Belgique XVI 1843, auch Smithsonian 
Kepoit 1858 pag 290 liepoit on atmospheric electricity 




Anhang. 

Einige der wichtigsten mathematisch -pliysihalischeii 
Theorien der Meteorologie. 

I. Ülber die Berecliiiung periodisclier Brsclieiniiiigeii. 

Einleitung Fast alle meteorologischen Ersclieinnngen laufen periodisch ah, 
die Grossen, welche die iiuineiischen Werte derselben darstellen, kehren nach Ab- 
lauf eines Jahres, Tages u s w. wieder mehr odei weniger genau zum Anfangs- 
wert zuiück, namentlich wenn sie durch Mittel aus längeren Zeiträumen ausge- 
druckt werden 

Die Aufgabe, den periodischen Yerlauf der meteoiologischen Elemente auf 
einen mathematischen Ausdruck zu bringen, spielt daher in dei Meteorologie eine 
bedeutende Rolle, und dei Fortschritt derselben hangt zu einem nicht geringen 
Masse von dei Losung dieser Aufgabe ab 

Del natui liebste mathematische Ausdruck für peiiodische Erscheinungen sind 
die trigonometrischen Reihen (oder in weiterer Verfolgung der Aufgabe, die Kugel- 
fiinktionen) Die Engländer bezeichnen gewöhnlich die Aufgabe der Darstellung 
periodischer Erscheinung duich trigonometrische Reihen, d. i durch Sinus- oder 
Cosinus-Reihen als die harmonische Analyse derselben Die einfachste Form 
einer periodischen Eischemung ist eine Pendelschwingung Es lasst sich nun zeigen, 
dass auch kompliziertere periodische Erscheinungen durch eine Zusammensetzung 
von einfachen Pendelschwingungen mit vei schieden en Amplituden und Phasenzeiten 
dargestellt werden können Den Beweis dafür hat bekanntlich Fourier geliefeit 
Die praktische Verwertung dieses Satzes in der Meteorologie, die Dai Stellung 
der Perioden der veischiedenen meteoiologischen Elemente durch trigonometrische 
Reihen, hat trotz des Vorganges von Kamtz, Dove, Sabine, Lamont und 
anderen wohl deshalb weniger Anwendung gefunden, als es für den Fortschritt der 
Meteorologie als einer exakten Wissenschaft wünschenswert erscheint, weil viele voi 
der Muhe dei Berechnung der Konstanten der Sinusreihen zuruckschrecken, andere 
sogar meinen, es gehören besoiideie mathematische Vorkenntnisse dazu, um an die 
„harmonische Analyse“ einer periodischen Eischeinung lieiantreten zu können, 
wahrend in Wiiklichkeit die Muhe der Berechnung sein gering und die elementarsten 
mathematischen Kenntnisse vollkommen dazu ausreichen 

Um der Dai Stellung der periodischen meteorologischen Ei scheinungen duich 
Smusreihen eine allgemeinere Anwendung zu verschaften, wnd im nachfolgenden 

1) Setr bestimmt liat sicli daiöljei Sir Wm Tliomsou (Loid Kelvin) in einer wissensclxaftliclien Enquete 
ausgesproclien ,,Das erste, was naoli meiner Meinung mit den Beobaclitungen ge'^clielien soll, um sie füi wisaeii- 
scbaftlielie Zwecke nutzlicli zu inaelien, ist, sie mit Hilfe der Kai raonibolien Analyse zu rediizieien “ Eeport üf 
tlie Tieasnre Committee London 1877 pag 94 (Nr 1700 etc ) 



726 


Ubei die Bereclinung peiiodisclier Ei scliemungen 


versucht in möglichst einfacher Weise eine Anleitung zur Berechnung der Kon- 
stanten solcher Keihen zu geben, wahrend in Bezug auf die Theorie derselben und 
auf das historisch Bemerkenswerte ein kleiner nur auf Meteorologie bezüglicher 
Litteraturnachweis genügen durfte 

1 Einführung in die Darstellung jieiiodischer Erscheinungen 
durch Sinusreihen. Der jährliche Temperaturgang in Giaz, Station des physi- 
kalischen Institutes der Universität, reduziert auf die Periode 1851 — 1880, wird 
durch folgende Beobachtungsergebnisse repräsentiert. 


Jährlicher Temperaturgang zu Graz 1851 — 1880, dargestellt durch Monatsmittel 
und die Abweichungen derselben vom Jahresmittel 


Jan 

Fehl 

Mm z 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug 

Sept 

Okt 

Nov 

Dez 

Jahr 

— 32 

—1 0 

31 

89 

13 5 

IC 9 

183 

17 6 

13 7 

88 

22 

— 23 

80 

—112 

-9 0 

49 

^0 9 

53 

89 

10 3 

9 6 

57 

08 

—58 

—10 3 

— 
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Tragt man diese Abweichungen in ein rechtwinkliges Koordinatennetz ein, 
so erhält man folgende graphische Darstellung des jährlichen Waimeganges 

Man sieht sogleich, dass der 
jährliche Warmegang geometrisch 
sehr nahe durch zwei Kreisbogen 
dargestellt wird, oder durch eine 
einfache Pendelschwingung, welche 
(nahezu) symmetrisch um den Mittel- 
wert in der einen Hälfte des Jahres 
in entgegengesetztem Sinne gegen- 
über der anderen verlauft 

Auch die genäherte Gleichung 
dieser Temperaturkurve lasst sich 
leicht hinschreiben Lassen wir das 
Jahr mit dem Durchgang der auf- 
steigenden Temperaturkurve durch 
ihren Mittelwert beginnen (also etwa um den 8. April herum) und berücksichtigen 
wir, dass die mittlere Amplitude der Schwingung (11 2 -j- 10'3) 2 == 10-75® ist, 
so lautet dieselbe: 

t == 10*75 sin X, 



Apr Mai Dun DuU Aug Sepl Oct Nov Dec 3an Febr Marz Ap 
Jälirliolier Gang der Temperatur 2 U Graz 


WO der veränderliche Winkel x im Laufe des Jahres die ganze Peripherie durch- 
lauft, also fiir die Monats oidinaten um j'e 360-12 = 30^ fortschreitet und wo für 
den 8 April x==0 zu setzen ist. 


1) Allgemeines: Kämtz, Repertorium f Met B I 1860 Ableitung mittlerer Resultate aus meteoro- 
logisclieiiBisclieinungea S 123 etc — E Selimid, Lehrliucli der Meteorologie 1860 S 8 etc — H Meyei, 
Anleitung zur Bearbeitung meteorologisclier Beobachtungen. Berlin 1891 S 34 etc — • Weihrauch, Unter- 
suchungen über die Besse Ische Eonmel und deren Verwendung m der Meteorologie Schriften der Naturf. 
Gesellschaft m Dorpat IV 1888 u Y 1890, wohl die grhndlichste bezügliche Untersuchung — P Schreiber, 
Untersuchung über das Wesen der sogenannten Be SS el sehen Eormel Nova Acta der Leop Carol Ahad B LVIII 
Nr 3 1892 — Ad Schmidt, Über die Verwendung tngonometrisohei Reihen in der Meteorologie. Gotha 1894 
Mit Litteraturnachweis , wichtige, allgemein onentieiende Abhandlung — L Gro s smann, Über die Anwendung 
der Bes sei sehen Eormel m der Meteorologie Archiv der Deutschen Seewarte B XVII 1894 Nr 5 — Von 
der älteren Litteiatur sei hier nur verwiesen auf die sehr wertvolle Schrift von A Bravais, Sur la maniöre 
de xeprdaenter les variations diurnes on annuellea des Elements indteorologiq.ues par des sdiies trigonoin4triq,ues 
(Voyages en Scandinavie etc ) Paris 1849 Auf anderes, mehr den Rechnung s Vorgang speziell betreffendes wird 
noch gelegentlich aufmerksam gemacht 
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Diese Darstellung wäre aber noch unvollkommen, da sie den Ausgangspunkt 
auf den Durchgang der Kurve durch Kuli verlegt, derselbe also für verschiedene Orte 
verschieden zu nehmen wäre, und überhaupt erst durch Kechnung oder Kon- 
struktion festgestellt werden müsste. Wir beginnen aber das Jahr mit dem Januar, 
und der Wert unserer Gleichung für x = 0 sollte deshalb das Monatsmittel des 
Januar sein, welches der mittleren Temperatur des 16. Januar entspricht. Da 
diese die niedrigste Temperatur im Laufe des Jahres ist, so muss der Sinus 
des variablen Winkels für den Januar seinen grössten negativen Wert, d. i. 
— erreichen, der Winkel also 270^ sein. Die vollständige Jahresgleichung 
der Temperatur, welche den Wert für x = 0 mit unserer Zeitrechnung in Über- 
einstimmung bringt, erhalten wir demnach, wenn wir zu dem veränderlichen Winkel 
einen konstanten Winkel hinzufügen, welcher der Phasenzeit der Er- 
scheinung entspricht und in unserem Palle 270^ ist. Die Jahresgleichung der 
Temperatur für Graz lautet deshalb in erster Annäherung: 

8.02+ 10-75 sin (270<^ + x). 

Die nach dieser Formel (x = 0 für Januar, x=30® für Februar, x = 60® für 
März gesetzt etc.) berechneten Werte der Monatstemperaturen zeigen aber, wenn 
sie auch den jährlichen Temperaturgang schon ziemlich gut repräsentieren, doch 
noch folgende Abweichungen von den beobachteten Temperatiiren : 


Monat 

Januar 

Februar 

März 

April 

Älai 

Juni 


Dezember 

Kovember 

Oktober 

September 

August 

Juli 

Abweichung 

0.5 

—0.3 

—0.4 

—0.9 

0.1 

0.4 


1.1 

0.4 

—0.8 

—0.3 

—0.3 

0.5 

Mittel 

0.8 

0.0 

—0.6 

—0.6 

—0.1 

0.5 

also Korrektion 

—0.8 

0.0 

0.6 

0.6 

0.1 

—0.5 


Die Abweichungen befolgen, wie man sieht, eine doppelte Periode, sie erreichen 
im Laufe des Jahres zwei Maxima und zwei Minima und können demnach durch 
vier Kreisbogen ausgedrückt werden; die Amplitude ist ca. (0*8 + 0*6) : 2 = 0*7. 
Der veränderliche Winkel muss 2 x geschrieben werden, weil er im Laufe des 
Jahres 2 mal die Peripherie durchlaufen muss, für die Monatsintervalle also um 
60® fortschreitet. Der konstante Winkel G, die Phasenzeit, ist durch die Bedingung 
gegeben, dass das Korrektionsglied im Februar und August sich auf Null reduziert, 
somit 0+60 = 0 oder C = — 60® wird. Da aber die Korrektion vom Januar 
zum März von — in + übergehen muss, so liegt der Winkel (der sinus) — 60® 
im IV. Quadranten und beträgt demnach 360 — 60 = 300®. 

Das Korrektionsglied lautet somit 0*70 sin (300 + 2 x) und die ganze Jahres- 
gleichung der Temperatur für Graz wird: 

8-02 + 10-75 sin (270 + x) + 0-70 sin (300 + 2 x). 

Die nach dieser Gleichung berechneten Monatsmittel der Temperatur zeigen schon 
eine völlig hinreichende Annäherung an die beobachteten Temperaturen. 


Berechnete Werte der Monatstemperaturen und Vergleich mit den beobachteten 

Temperaturen 



Jau. Febr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept. 

Okt. 

Kov. 

Dez. 

Berechnet 

—3.3 —1.3 

3.3 

8.6 

13.4 

16.7 

18.2 

17.3 

14.0 

8.G 

2.6 

—1.9 

Beobacht. 

—3.2 —1.0 

3.1 

8.9 

13.3 

16.9 

18.3 

17.G 

13.7 

8.8 

2.2 

^ 2.6 


Wir haben derart auf rein empirischem Wege eine Gleichung des jährlichen 
Wärmeganges für Graz gefunden, welche für viele Zwecke schon genügen würde. 
Man sieht leicht ein, das durch Hinzufügung eines dritten Gliedes mit dem drei- 
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fachen des veränderlichen Winkels die Annäherung an die beobachteten Werte 
noch gesteigert weiden konnte Dass Ergebnis in allgemeiner Form lautet dem- 
nach, dass durch eine Eeihe von der Form: 

% + % sin (Al + x) + sin -j- 2x) + Ug sin (A3 + 

auch eine kompliziertei e Periode mit hini eichender Genauigkeit dargestellt werden, 
somit in eine Eeihe von einfachen Pendelschwingungen aufgelost werden kann Die 
numerischen Koeffizienten a^, sind die Amplituden dieser Paitialperioden 

oder harmonischen Konstituenten, die Winkelgrossen Aj , Ag , A3 die Phasen - 
Zeiten derselben, a^ ist der Mittelwert der Funktion 

In sehr vielen Fallen wird der Verlauf der Periode selbst (die Abweichungen 
vom Mittel) duich die eisten zwei periodischen Glieder mit hinlänglicher Genauig- 
keit wiedergegeben Es repräsentieren demnach zwei Amplituden (a^^ und a^) und 
zwei Winkelgrossen (A^ und Ag) die beobachteten 12 oder 24 Zahlenwerte der 
jährlichen oder der täglichen Periode fast vollständig Man erzielt also durch die 
haimonische Analyse einer periodischen Erscheinung eine sehr grosse Ersparnis an 
Zahlen und somit eine grossere Übersichtlichkeit, wenn es sich um die Zusammen- 
fassung und den Vergleich des Ablaufes dieser Perioden an zahlreicheren Oiten 
handelt Das Ziel jeder Wissenschaft, die Mannigfaltigkeit der Eischeinungen auf 
die einfachsten anschaulichen oder begrifflichen Formen zuruckzufiihren, sie unter 
einen möglichst einheitlichen Gesichtspunkt zu stellen, wiid durch die Darstellung 
der peiiodischen Katureiseheinungen mittelst trigonometrischer Eeihen am voll- 
kommensten erreicht 

Ein sehr grosser Yoiteil dieser Darstellung besteht noch darin, dass man die 
Amplituden und die Phasenzeiten gesondert erhalt, wodurch der Einblick in die 
Übereinstimmung oder Art der Verschiedenheit von zur Untersuchung vorliegenden 
Perioden ungemein erleichtert, ja direkt erzielt wird, wie sich dies in der Form von Kur- 
ven oder graphischen Darstellungen oder von Abweichungen der äquidistanten Werte 
vom Mittelwert durchaus nicht erreichen Hesse Zahlreiche periodische Erscheinungen 
sind in der Form, in der sie uns in den Beobachtungen entgegentreten, durch Uber- 
einanderlagerung verschiedener Perioden entstanden, oder eine uns bekannte Periode 
ist durch die Supeiposition einer oder mehrerer anderer nur örtlich auftretender 
Perioden so deformiert worden, dass wir sie als solche gar nicht mehr ei kennen, 
und sie ganz fremdartig ei scheint. Dies hat schon oft zu missverständlichen Auf- 
fassungen und zu haltlosen Theorien gefiihrt. So erscheint z B. die bekannte 
tägliche Doppelschwankung des Luftdruckes an manchen Orten, z, B in Madrid, 
Klagenfurt etc im Sommer als eine einfache umgekehrte Temperaturkurve Die 
harmonische Analyse (die Bezeichnung ist ihrer Kurze wegen vorteilhaft) einer 
solchen Periode trennt aber sogleich die fremden Bestandteile von derselben ab, in- 
dem sie die einzelnen Konstituenten der Periode entwickelt, und die ganztägigen von 
den halbtägigen Schwankungen etc. absondert 

Der grösste Vorteil der Methode besteht aber darin, dass sie überhaupt für 
den Ablauf der betreffenden Naturerscheinung einen zweckmassigen mathematischen 
Ausdruck aufstellen lehrt, der in analytische Untersuchungen als Repräsentant der- 
selben eingestellt werden kann, and derart der Meteorologie einen Platz in der 
theoretischen Physik sichert. Hat man für die Perioden gewisser Erscheinungen 
diese Eeihenentwickelung aufgestellt, so kann man mit der grössten Leichtigkeit 
und Eleganz die Perioden addieren, subtrahieren, durch Änderung der Winkel - 
konstanten auf andere Phasenzeiten beziehen, durch Multiplikation und Division 
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der Amplituden, z. B. Temperatur Schwankungen auf Druekschwankungen reduzieren 
und umgekehrt; kurz man kann mit denselben rechnen und hat derart die 
Beobachtungen in die für wissenschaftliche Untersuchungen am meisten geeignete 
Form gebracht. 

2. Berechnung der Konstanten der trigonometrischen Beihen. 
Der empirische Vorgang, durch welchen wir oben die Konstanten einer Sinusreibe 
genähert erhalten haben, wäre natürlich viel zu wenig exakt. Er lässt auch die 
ganz unrichtige Meinung aufkommen^ dass man, z. B. um das zweite Glied der 
Reihe zu berechnen, das erste schon kennen muss etc., während es in Wirklich- 
keit eine der wichtigsten und vorteilhaftesten Eigenschaften dieser Reihenberechnung 
ist, dass jedes Glied derselben für sich berechnet werden kann, auch 
ganz allein, ohne dass man die anderen Glieder zu kennen nötig hat. Der obige 
Vorgang wurde nur zur Einführung gewählt, weil sich auf diese Weise die Form 
der Reihe und die Bedeutung der Konstanten auf die natürlichste Weise von 
selbst ergeben hat. 

Jetzt wird es aber nötig, die Anweisung zu einer strengen Berechnung der 
Konstanten zu geben. 

Die obige Form der Sinusreihen ist zur Berechnung der Konstanten nicht 
geeignet. Man muss zu diesem Zwecke die Sinus der Summen zweier Winkel auf- 
lösen nach dem bekannten Schema: 

a sin (A + x) == a sin A cos x a cos A sin x = p cos x -j- q sin x, 

da a sin A und a cos A Konstante sind, die wir mit p und q bezeichnen 
wollen. , Es besteht dann die Beziehung p : q = tang A und p : sin A oder q : cos 
A = a. 

Die Sinusreihe, derart aufgelöst, erhält die Form: 

a,+P cos X “|- q sin x + Pi cos 2 x -|- q^ sin 2 x + etc. 

Uq (oder py) ist der arithmetische Mittelwert aus den Beobachtungen, die wir äquidi- 
stant über die Periode verteilt annehmen, die p und q aber werden hach der 
Methode der kleinsten Quadrate aus den Beobachtungen abgeleitet. Bes sei hat 
für diese Berechnung der Konstanten p und q aus äquidistanten Beobachtungen 
ein elegantes Eechnungsverfahren angegeben, durch welches die Darstellung der 
periodischen Erscheinungen durch Sinusreihen eigentlich erst Eingang in die Mete- 
orologie gefunden hat. Man nennt daher eine solche Darstellung häufig kurz: die 
Besse Ische Formel. Wir möchten aber diese Bezeichnung vermeiden, weil man 
unter der Formel für eine Erscheinung zumeist die Aufstellung eines Gesetzes für 
dieselbe versteht, den Ausdruck der Abhängigkeit derselben von Veränderungen der 
Grössen anderer Art (z. B. der Abhängigkeit des Luftdruckes von der Höhe, baro- 
metrische Höhenformel), während die Darstellung einer periodischen Erscheinung 
durch Sinusreihen hur der kürzeste mathematische Ausdruck für die Beobachtungen 
selbst ist, nichts Neues hinzufügt und an sich gar keine Theorie enthält. 

Die Methode der kleinsten Quadrate führt zu folgenden Bestimmungsgiei- 
chungen für die p und q, bezüglich deren Ableitung und Begründung wir auf 
H. Meyer, „Anleitung“, S. 36 etc. oder Kämtz, Rep. I. S. 126 etc., Schmid, 
Lehrbuch, S. 8 etc. verweisen müssen. 

Bezeichnen wir mit n die Anzahl der äquidistanten über die ganze Periode 
verteilten Beobaclitungen, diese letzteren selbst der Reihe nach mit Uy, u^^, u^ etc. 
bis Un_i, so ist: 
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Pjj = ao = (uo + U] + 112 “h Tiii-i) n, d i dei aiithinetische Mittelweit 
r= (uo -f- Ul cos \ + 112 cos 2 x + -f-Un — 1 eos (n — l)x) ^211 
cji == (ui sm X +• U2 sm 2 x + "h Un— 1 sin (n — l)x) ^/2n 
P2 “ (^0 -h Uj cos 2 x -h Ug cos 4 v + + Un— 1 cos (n-~ 3 ) 2 x) * Vcn 

q2 = (aj sm 2 x -h U2 sm 4 x + -h Un-_i sm (n— 1 ) 2 x) 1/211 

etc 

oder m Worten Um zu erhalten, multipliziert man z B im Palle von 
n= 6 , also x = 360: 6 = 60“, die erste Beobachtung Uq mit cos 0, die zweite 
Uj mit cos 60, die diitte mit cos 120 = — cos 60, die vierte U 3 mit cos^ 180, 
die fünfte mit cos 240 = — cos 60 und die sechste und letzte Ug mit cos 
300 = cos 60, addiert die Produkte und dividiert sie durch 3, der Quotient ist 
dann p^ Dasselbe Verfahren mit dem Srnusfaktoien fuhrt zur Kenntnis von 
n s w Das Schema der Berechnung ist also einfach folgendes: 

COS 0 CO — ßO 

~ — + 

Tlc^ Ul — 112 

113 — II 4 

(uo ■— Ug) COS 0 , (Ui — 114 ) cos QO, (U 5 — U 2 ) cos 60 
Pi ” 1 

Üm zu erlialten, brauclit man, wie zu ersehen ist, die Beobachtungen gar 
nicht mehr neu anznschreiben und zu addieren, es fallt für bloss das erste 
Glied weg, da sin 0 gleich 0, das dritte ändert bloss das Zeichen, der Multi- 
plikator cos 60 ist Va» 0*866 

Da Pi=ai sin A, qi=ai cos Aj (siehe oben), so ist : q^ = tang Aj , 
liefert also den Pliasenwinkel A^ , aber erhalt man aus p^isinAj oder qj^ioosAj. 

In gleicher Weise erhalt man dann auch p^ und q^, wo der Winkel x daun 
um je 120, d. i 2X60“, fortschreitet, und das Eeehenschema cos 0, — 60“, 
— 60“, lind sin 0, + 60“, — 60“ wird etc 

Dieses Rechenschema schliesst sich unmittelbar an die Bestimmung sgleichungen 
für die p und q an und stellt an das Gedächtnis, wie bei verschiedenen n zu 
rechnen ist, gar keine Anforderung *) 

Die Werte der (natürlichen) eosinus und siims, die man als Multiplikatoren 
zumeist braucht, sind: 


Winkel 0 ° 

15 « 

30 « 

45 « 

600 

750 

90 « 

cos 1 000 

0 966 

0 866 

0 707 

0 500 

0 259 

0000 

sin 0 000 

0 259 

0 500 

0 707 

0 806 

0 966 

1000 

Tafeln der Vielfachen 

dieser Zalilen 

findet 

man in 

„Anleitung 

zu meteorO' 


logischen Beobachtungen“ II. Teil Wien 1895. S 88 etc Die Verwendung 
derselben macht die Berechnung der Konstanten der Sinusreihen äusserst einfach. 


sin 0 

60 

i 

1 0 

-Uo 


U2 

— Tia 

— U4 

llr, 


(uo — us) sm 0, (ui — U4) sm 60 , (U2 — Uö) sm 60 
qj = 1/3 [0 866 Cm — ut) + 0 866 (U2 — us) ] 


i) Dieser Füll Iwmmt bei ScliiftbbeobaclitimgQTi häufig vor, wo die Beobaohtuiigeu uacli Waoliou, also von 
4 zu 4 Stunden, angestellt werden 

SS) Deshalb halte ick dieses Sohema fhr das beauemste Die ani meisten verbreiteten Anweisungen bei 
Kämtz (1 e S 127), Fenel („Advanoes^^ S 340), E Scott (Qnartorly Weatker Report for 1870 Appendix 
IV), B lauf Old (.The Indian Meteorologist’s Vademecum Calcntta 1877 S 73 etc) sind zu hompli/nert und 
erfordern tei der ■VeiwendungNum.exiexung der Beobacktungen, fortwährende Anspannung der Aufmerlcaamkeit 
und umstandlickere Eeekenarbeit Auck bei L Groasmanns Praktiscker Anleitung zur Berechnung der Kon- 
stanten der B es sei sehen Doxmel (bei W Halle Altona 1895) muss man diese Anleitung stets zur Hand haben, 
da man das Sokema nicht im Kopfe behalten kann Dafär enthält aber diese Anleitung auch die schärfere 
Methode nach Weihrauch zni Berechnung des jährlichen Ganges aus den Mitteln der biirgerliehen Monate 
Tafeln zur Erleichternng der Berechnung s. a. Appendix. Houxly Readings of the Seif Recoiding Instruments 
für 1884 
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I. Beispiel. Berechnung des jährlichen Temperaturganges zu Graz. (Mittel 1851 
bis 1880. Station des Physikalischen Instituts.) 

Jan. Tel)!. März April Mai Juni Juli Angnst Sopt. Ökt. Nov. Dez. Jahr 

—3.2 — 1-0 3.1 8-9 13-3 16*9 18-3 17-6 13-7 8-8 2-2 —2-4 8-02 


0 

30 

60 

90 

- 

-60 

—30 

— 

— 

— 

— 


+ 

+ 

— 3-2 

— 1-0 

8-1 

8-9 

— 

-13-3 

-16-9 

-18-3 

—17-6 

—13-7 

-8-8 


2-2 

— 2.4 

— 21-5 

-18-6 

—10-6 

0-1 

— 

-11-1 

-19-3 

—32-8 

+ 19-3 

+ 11-1 

0-43 




—10-8 

-37-9 

—21.7 

0-35 




—65-1 

4 0-7 

+ Ö-5 

40-88 

Pi 

= — 

10-85 



qi 

— 4 

0.15 


0 

60 

-60 ■ 

1 

00 

o 

-60 

+60 

— 3-2 

— 1-0 

— 3-i 

— 8-9 

-13-3 

16-9 

18-3 

17-6 

-18-7 

— 8-8 

— 2-2 

— 2-4 

15-1 

416*6 

+ 16-8 

—17-7 

-15-5 

±14-5 

—17-7 

414-5 

-15-5 


1 - 30-0 


— 2-6 

431-1 

-32-3 


463-4 


— 0-6 

- 1-2 


+ 3.4, 

42-94 


log sin 
log 

log (pi : 
log 


Al == 9.99996 
Pi == 1-03543 
= 9-17609 
qO == 11-85934 
ai== 1-03547 
a, =10-85 


sin negativ 
cos positiv, also IY.\ 
Quadrant/ 

= log tang 89° 12' 
359° 60' 
A=- 270° 48' 


log sin Al = 9-86589 _ n 

log Pa == 9-72428 Z T o]i 9 

log .= 9-69020 4a- + ^49 

log (Pä : qg) == 10-03408 — log tang 47° 15' 
log 4 =" 9-85839 359° 60' 

a, = 0-0-72 Ao=-312°45' 


Gleichung des jährlichen Ganges: 

8-02 + 10-85 sin (270-8 + x) -+- 0-72 sin (312-8 + 2x), 

8-02 — 10-85 cos X 0-15 sin x — 0-53 cos 2x4- 0-49 sin 2x. 


Auswertung der Formel in der ersten einfacheren Form: 

L Glied: 

Winkelkonst — 89°12' — 59°12' — 29°12' +0°48' +30°48 +60°48' 1 90°48'=-+ 89°12'etc. 
Logarithmen (Winkel wiederholen sich jetzt mit engegengesetzten Zeichen.) 


log sin 
log a, 

9-9999 

1-0355 

9-9340 

1-0355 

9-6883 

1-0355 

8-1450 

1-0355 

9-7093 

1-0355 

9-9410 

1-0355 


1-0334 

0-9695 

0.7238 

9-1805 

0-7448 

0-9765 


11. Glied: Winkelkonstanten — 47° 15' -4 12° 45' 472° 45' (—47° 15', Wiederholung 
Logarithmen 9-8658 9-3438 9-9800 der Winkel.) 

log a,, 9-8584 9-8584 9-8584 

9-7242 9-2022 9-8384 

I. —10-85 -9-32 —5-29 0-15 5-55 9-47 10-85 9-32 5-29 —0-15 -5-55 — 9-47 

11. - 0-53 0-16 0-69 0-53 -0-16 -0-69 -0-53 0-16 0-69 0-53 -0-16 — 0-69 

-11-38 -9-16 -4-60 0-68 5-39 8-78 10-32 9-48 5-98 0-38 -5-71 —10-16 

Temperaturgang von Graz. 



Jan. 

Febr. 

März 

April 

Mai 

Juni 

Juli 

Aug. 

Sept- 

Okt. 

Nov. 

Dez. 


—11.38 

—9.16 

—4.60 

0.68 

5.39 

8.78 

10,32 

9.48 

5.98 

0.38 - 

-5.71 

—10.16 

ao — 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

8.02 

t ^ 

—3.36 

—1.14 

3.42 

8.70 

13.41 

16.80 

18.34 

17.50 

14.00 

8.40 

2.31 

—2.14 

Beobachtet 

—3.2 

—1.0 

3.1 

8.9 

13.3 

16.9 

18.3 

17.6 

13.7 

8.8 

2.2 

—2.4 

Differenz 

—0.2 

—0.1 

0.3 

--0.2 

0.1 

—0.1 

0.0 

—0.1 

0.3 - 

-0.4 

0.1 

0.3 


Differenz gegen das 40jährige Mittel (1851 — 1890). 

Differenz —0.1 0.0 0.3 0,0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.4 —0.2 0.0 0.2 


Die aus den 30 jährigen Beobachtungen 1851 — 1880 berechneten Werte 
nähern sich demnach erheblich den 40jährigen (1851 — 1890) beobachteten Werten, 
alle Differenzen sind kleiner geworden, mit Ausnahme von. März und September. 
Während die Summe der Abweichungen von den 30jährigen Mitteln 2-2^ beträgt, 
ist die Summe der Abweichungen von den 40jährigen Mitteln bloss 1-2®, also nahe 
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um die Hälfte Meiner Die Eeclinung Lat demnach Werte geliefert, welche sich lang- 
jährigen Mittelwerten noch mehr annahern. 

Die Zeit ist hier gerechnet von der Mitte des Januar an, also vom 16 Januar, 
für welchen das Januai mittel gilt und x = 0 wird 

Bemerkuiiffen zum E echnuiigsseliema Beim ersten Gliede ist zu beachten, dass der 
Sinus (der die q liefert) im zweiten und vielten Quadi an ten das entgegengesetzte Zeichen hat gegen 
den Cosinus, weshalb die letzten zwei Summanden rechts das Zeichen wechseln und statt -—37 9 und 

21 7 nun -+-0 7 und -h0 5 ei scheinen Beim zweiten Gliede andern deshalb die dritten und sechsten 

Summen das Zeichen, wie aiigedeutet Um aus den Bogaiithmen von p odei q die Loganthmen dei 
Koeffizienten a zu ei halten, geht man m dei Tafel von den Tangenten gleich zu dem log von sin 
oder cos hmuhei und subtiahiert denselben von log pi oder log qi, immer von dem grosseien vyeite, 
weil die Differenz (dei Quotient) dadurch etwas genauei wird Es ist bequem, diese Logarithmen 
ffloich ubei log p odei uiitei log q zu schreiben (Kaum lassen deshalb), wie oben (über log pi und 
log pa) geschehen, weil hier die Winkel über 45« hmausgehen, andernfalls ist q grossei und deshalb 
log cos davon zu subtialiieien 

Die Ausweitung der Formel geschieht am bequemsten mit vierstelligen Logiitlimen Mmi 
schreibt die Winkel der Keihe nach auf, indem man sie, im voiliegenden Falle, una je 30, resp 60« 
vergrossert oder voiwärts dreht und dahei den Quadranten beachtet Man braucht natürlich stets 
nur die Hilllte der Peripherie direkt zu berechnen, dann wiederholen sich die Winkel und damit auch 
die Zahlen mit entgegengesetzten Zeichen. 

Die ganze Eechnung nimmt, wie man sieht, sehr wenig Zeit in Anspruch 


II Beispiel Bereclimmg eines täglichen G-anges 

Tagheller Gang des Barometeis zu Kimherley (^Siidafnka, 28® 42' siidl Br , 24® 27' L , 
1204 m) Gegeben in Abweichungen vom Tagesmittel m Tausendtoilen des englischen Zolles 
Stunde 0 1 2 3 4 6 6 7 8 0 10 11 


\ Ol mittag 
Nachmittag 


3-1 
-11 —31 


- 4 
-42 


- 1 
-46 


7 19 

-42 —35 


öü 

-21 


40 

-7 


43 

1 


39 

8 


29 

7 


Reclmungsbcliema fin das I Glied 


■ 0 

15 

30 

45 

60 

75 

1 

1 0 

—75 

+ 

6 

3 

— 1 

— 4 

— 1 

7 

19 

—30 

- 9 

11 

31 

42 

46 

42 

35 

—21 

-0030 

14 

30 

38 

45 

49 

0540 

—51 

— 77 

+ 22 

+ 31 

+ 42 

+47 

+ 51 

093 


- 09 

- 28 
— 10 
— 05 

— 8 

— 1 

— 4 

— 2 

— 2 

305 

565^ 

797 

966 

Pi== 

3 

+36 

+61 

-1-80 

+92 

+100 


-60 

+ 


—45 

+ 


—30 

+ 


-15 

+ 


__4() 

- 7 


—43 

1 


-39 

8 


-29 

7 


-47 


-42 


-31 


-22 


— 0159 


+ 3266 A, = 334® 27' 


-•0 0013 logp, — 7 11394 
-f 0 0272 log q^ — 8 434 57 
25® 33' log cos A =^(0 95531) 
log Tang 8 6793 f 
log — 8 47926 
a, 0 0301" 


II Glied 


0 

30 

60 1 

90 

-60 

-30 

— 


— 1 

— 

+ 

+ 

6 

3 

- 1 

— 4 

1 

— 7 

— 19 

-30 

— 40 

— 43 

39 

29 

9 

-11 

— 31 

- 42 

46 

42 

35 

21 

7 

1 

8 

7 

+ 0310 

—17 

— 65 

1—090 1+94 

+71 

468 

±71 

± 94 

138 



145 

+54 

+ 29 

044 

P3== 
• n. =s 

+0 0077 
- 0.0227 

+•0923 

—88 

—159 

0 272 

qa — 


III Glied 


0 

45 

90 j 

—45 1 
+ 1 

Die zweite und 
vierte RGiho S-n- 
dert zur Berech- 
nung des q» das 
Zeichen, da der 
Sinus im zweiten 

6 

1 

3 

— 7 

— 1 
—19 

4 

30 

40 
— 9 

43 

11 

39 

31 

—29 

—42 

u vierten Quad- 
ranten das ent- 
gegengesetzte 
Zeichen des cos 
hat 

— 46 

7 

—42 
- 1 

—35 
— 8 

21 

7 

— 0010 
— 14 

+ 7 

+ 0070 
14 

- 9 
+ 

— 0024 

+ 0084 


1) Soll die Zeit vom 1 Januar an gerechnet werden, so ist d.ie Konstante Ai um 15« 17', A 2 um 30« 34' etc 
zu verkleinern Eine Tabelle der Werte von x für den Mittag eines jeden Jahrestages findet man in Ch Schott 
Tahles of the Atmospherie Temp in the U S Smith Cöntrih Kr 277 Washington 1876 S 173. 
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log p, - 7.88649 p, = +0-0077 

log 8-35603 q^ == —0.0227 

log cos A g (0.97636) 

log (p. 2 : q^j 9-53046 = log tang Ag 18® 44' 
log ag = 8-37967 

== 0-0240 engl. Zoll 161® 16'= A^ 


Pg = — 0-0002 

qs + 0-0007 


15® 57' 

359® 60' 

344® 3'=-A,, 


I log Pa 6-30103 
I log ^3 = 6-84510 
log cos A g (0-98295) 
log tang Ä 3 9-45593 
log a« = 6-86215 
Eg = 0-00073" 


Die Gleichung des täglichen Ganges des Baronaeters zu Kimberley ist deshalb; 
x=:0 für Mitternacht (mittlere Zeit 22 ^/ 3 ® östlich v. Gr.). 

26.143“ + 0.0301 sin (334.5 + x) + 0.0240 sin (161.3 + 2 x) + 0.0007 sin (344.1® + 3x), 
in Metermass und reduziert auf Lokalzeit. 

663.02mm + 0.766 sin (332.5 -f- x) -f 0.608 sin (157.3 + 2 x) -4- 0.018 sin (338.lo -f 3x), 

Da- die Uhr in Kimherley gegen die mittlere Ortszeit um 8 Minuten rund 
zu spät geht, so müssen die 'Winkelkonstanten, um sie auf Ortszeit zu reduzieren, 
um respektive 2^, 4^ und 6 ^ verkleinert werden, was im zweiten Ansatz der Glei- 
chung geschehen ist. 

' Man benutzt die Darstellung der Periode einer Erscheinung durch die sogenannte Bes sei sehe 
Formel zuweilen auch zur Berechnung des Eintrittes und der Werte der Extreme und der Media. 
Dies ist aber nur dann statthaft, wenn man so viel Glieder der Formel rechnet, dass die Extreme 
nicht merklich abgestumpft werden. Bei Anwendung auf den täglichen Gang der Temperatur ist es 
aber zu vermeiden, auf diesem Wege den Eintritt des Minimums zu berechnen, namentlich für kon- 
tinental gelegene Orte, weil die scharfe Biegung der Temperaturkurve zur Zeit des Morgenminimums 
durch die Sinusreihen für diesen Zweck nicht entsprechend dargestellt werden kann.^) Im allgemeinen 
empfiehlt es sich, zur Bestimmung der Extreme die graphische Darstellung der Beohachtungen zu 
benutzen. Eine bequeme Methode, dieselbe aus den Sinusreilien zu berechnen, hat Jelinek an- 
gegeben. Ein Hinweis darauf muss hier genügen.'-^) 

3. Vorbereitung der beobachteten meteorologischen Werte zur Be- 
rechnung nach harmonischen Eeihen. ' 

a. Die tägliche Periode. Der tägliche Gang der meteorologischen Elemente, 
wie er unmittelbar aus stündlichen Ablesungen oder durch Beduktion der Auto- 
graphenzeichnungen in Form von Monats-Stundenmitteln gefunden wird, enthält fast 
stets in den mittleren und namentlich in höheren Breiten neben der regelmässigen 
täglichen Änderung auch noch die jährliche Änderung, oder was meist viel störender 
zu Tage tritt, die unregelmässigen Änderungen der betreffenden Elemente, indem 
die Temperatur, der Luftdruck etc. am Ende des Monates nicht zu dem Anfangs- 
wert zurückkehrt, sondern zugleich einer mehr oder weniger progressiven Änderung 
unterworfen ist. Man muss deshalb diese Änderungen eliminieren, um den wahren 
täglichen Gang zu erhalten, und denselben der Eeclinung unterwerfen zu können. 
Eine Vorschrift dafür hat Lamont gegeben.^) 

Es wird dabei angenommen, dass die Änderung (auch die unperiodische) im 
Monatsmittel als rein progressiv vor sich gehend betrachtet werden darf, somit 


Sehr instruktiv sind in dieser Beziehung die Tafeln zu der Abhandlung von Lieutn. Gon. Sir Rob. 
Strachey: Harmonie Analysis of hourly Obserr. of Temp. and Fressuro at British Observatories. I. Temp. 
Phil. Trans. R. Soc. Vol 184. 1893. Von April bis September stellt das erste Glied der Reihe allein (mit ai 
und Al) den Temperaturgang sehr gut dar, nur ist das Morgenminimum, bedeutend verfrüht. 

2) Jelinek, Täglicber Gang der ineteorologisehon Elemente zu Prag. Denksehriften der Wiener Akad. 
IL 2 . S. 90. 1851 5 Meyer, „Anleitung“. S. 38; Blanford, The Indian Meteorolügisfs Vademecum. pag. 77. 

ö) Lamont, Annalen der Münchener Stern\varto. Supplementband VI. 1868. — Wild, Temperatirrver- 
hältnisse des Russischen Seiches. S. 7. — NilsEkholm, Ableitung einer periodischen Variation aus einer Reibe 
in gleichen Zeitintervallen beobachteter Grössen. Zeitschrift f. Met. 1885. B. XX. S. 81. Aber viel früher 
Schon Bravais in der oben citierten Publikation S. 37: Preparation prdliminaire des moyennes boraires. Paris 
1849. Man s. auch Schreiber, Über das Lamontsebe Verfahren etc. Met. Z. XXIV. 1889. S. 468, und 
A. Schmid, Über die Verwendung trigonometrischer Reiben in der Meteorologie. S. 11, wo ein Verfahren ange- 
geben wird, den störenden Einfiuss fremder Perioden erst nach der Konstantenbestimmung zu elimimeren. S. 
auch Sitzungsberichte der Wiener Akad. 1887. II. S.998. 
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durch eine gegen die Abscissenachse, auf Woher die Stundenwerte aufgetragen 
gedacht sind, mehr oder minder geneigte Geiade dargestellt «werden konnte 

Damit ist auch das Eechnungsverfahren schon angegeben Man ermittelt, um 
■wie viel der mittleie Monats-wert der letzten Tagesstunde durch die jährliche oder 
unperiodische Änderung verändert worden ist, und veiteilt dann diese Andeiung 
als Korrektion in sinngemässer Weise auf die einzelnen Tagesstunden, wie aus 
folgendem Beispiel am einfachsten ersichtlich wiid: 

Täglicher Gang des Luftdiuckes zu Wien im Apiil 1898 740 mm 

2li 4h 61i 8h 10h Mittg 2h 4h 6h 8h 10h Mittn 
108 0 89* 1 15 148 166 138 1 00 0 66» 0 74 133 157 153 

Die tägliche Pciiode des Luftdruckes ist zwai in dieser Zahlern eihe schon 
deutlich ausgesprochen, man bemerkt abei sogleich, dass die Änderung von Mitter- 
nacht bis weit über die normale tägliche Änderung hmausgeht, dass also der 
Luftdruck im Mittel wahrend des ganzen Monates gestiegen ist, wodurch die Stunden- 
mittel vom Anfang gegen das Ende des Tages kontinuierlich wachsen. Diese Zu- 
nahme ist nun in Abzug zu biingen Aus den obigen Mitteln ist aber diese Ände- 
rung nicht zu entnehmen, man muss auf die Einzelwerte zuruckgehen Die Ab- 
lesung am 1 April war 737 7, jene am 1 Mai 2’'am aber 744 3; ohne 

unperiodische und jährliche Änderung hätte sie wieder 737-7 sein müssen Die Diffe- 
renz von 6-6 mm dividiert durch 30 = 0-22 giebt an, dass der Luftdruck durch- 
schnittlich täglich vom Anfang zum Ende des Tages um 0 22 mm gestiegen ist 
Um das Mittel nicht zu andern, veiteilt man die Hälfte diesei Differenz mit ent- 
gegengesetzten Zeichen auf die beiden Tageshalften wie folgt. 


2li 
108 
+ 11 

4Ii 

0 99 
+ 9 

6h 

1 15 
+ 7 

8 h 

1 48 
+ 5 

lOli 

1 66 
+ 3 

Mittg 

138 

+1 

2h 

100 

4h 

0 66 
—1 

6h 

0 74 
—3 

81i 

133 

—5 

10 h 
157 

hlittn 

1 53 
—9 

21i’) 

130 

—11 

119 

108* 

122 

153 

169 

139 

100 

0 65>^ 

0 71 

128 

150 

1 43 

1 19 


Jetzt schhesst sich das Ende des Tages völlig genau an den Anfang desselben 
an, wie es sein muss, wenn nur eine tägliche Periode vorhanden ist, und die 
korrigieiten Stundenmittel von 2^a bis Mitternacht stellen deshalb die wahre täg- 
liche Periode dar. 

Hat man mehrere Serien solcher Beobachtungen mit Unterbrechungen, so muss 
für jede Serie sepaiat die obige Differenz oder unperiodische Änderung aufgesucht 
und dann über die Mittel der Seiien die mittlere Differenz in obiger Weise ver- 
teilt werden 

Diese meist nach Lamont genannte Korrektur fuhrt, wenn es sich um Monats- 
stundenmittel aus mehreren Jahren handelt, also die unperiodisehen Änderungen 
schon ziemlich eliminiert und bloss noch die jährliche Änderung als Storung in 
denselben übrig geblieben ist, man daif wohl sagen stets zu dem erwünschten Ziele. 
Bei Stundenmitteln einzelner Monate ist das allerdings oft nicht der Fall, weil die 
Voraussetzung, dass die unperiodischen Storungen im Monatsmittel linear verlaufen, 
nicht immer zutrifft, die auf den täglichen Gang superponierten Storungen in der 

1) Dies ist 1 08 (für 2 h am) 4- 0 22 Diesen Wort hätte man auoli orhalteii, enn man ein Mittel für 2 h a m 
ohne 1 April, ahor dafür mit Emrechnnng des ersten Mai gebildet hätte 

2} Pehlen einzelne Tennmheohacshtnngen , so müssen dieselben in passendei Woise interpoliert v erden, 
nach dem beiläufigen täglichen Gang, odei selbst nur linear, dann erst düifen die Stundenmittel gebildet 
veiden Fehlen zu viele Beohaehtnngen an einem Tage, so wird derselbe am besten von der Eochnung aus- 
geschlossen, dafür ist aber auch die Korrektion, die oben erläuteit worden ist, im Mittel zu berücksichtigen 
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That unregelmässig verlaufen, also durch linear fortschreitende Korrektionen nicht 
eliminiert werden können.^) 

h. Die jährliche Periode. Die angegebene Berechnung der Konstanten 
der trigonometrischen Reihen setzt äquidistante Beobachtungen oder denselben 
äquivalente Mittelwerte voraus. Man verfügt aber zur Berechnung der jährlichen 
Periode fast stets nur über Mittel der bürgerlichen Monate, die dieser Anforderung 
nicht entsprechen. Man muss sich deshalb zunächst äquidistante Werte verschaffen. 
Die wirklichen Jahreszwölftel bestehen aus Perioden von 30*44 Tagen, die man 
auch Normalmonate nennt. Liegen Tagesmittel aus vieljährigen Beobachtungen 
abgeleitet vor, so kann man sich aus ihnen neue Mittel nach Normalmonaten bilden.^) 

Im anderen Falle kann man den jährlichen Gang der Temperatur nach den 
Mitteln der bürgerlichen Monate als Kurve zeichnen, wobei man aber die Korrek- 
tionen auf den mittleren Tag des Monates^) vorher anbringen muss, und dann der 
Kurve 12 äquidistante Ordinaten entnehmen, die nun in die Rechnung eingestellt 
werden. De Forest und A. Angot haben auch Formeln berechnet, mittelst 
welcher man aus den Mitteln der bürgerlichen Monate selbst Korrektionen ableiten 
kann, durch welche erstere auf Normalmonate reduziert werden können.^) 

Die Formeln von Angot sind einfacher und bequemer, weil sie mit den 
Differenzen der Monatsmitteln zu rechnen gestatten, während De Forest die Mittel- 
werte selbst zur Ableitung der Korrektionen verwendet. Beide Anweisungen liefern 
aber etwas zu kleine Korrektionen, namentlich jene von Angot, nach den Proben, 
die ich gemacht habe.®) 

1) Trotzdem ist aueli in diosom Falle das Urteil von. J. Maurer ai>6r diese Korrßktionsmotlioäe doeli 
■wolil zu Ixart. Zeitschrift f. Met. B. 19. 1884. S. 513 etc. 

ä) Zu diesem. Zwecke mögen hier die Kalenderdaten für das Ende der Normalmonate angegeken werden, 
I, II etc. hezeichnen die sieh folgenden Nomialmonate ; 

I XI XII IV V VI VII VIII IX X xr xii 

0.44 0.62 0.06 0.50 0.94 0.37 0.81 0.25 0.G9 Ü.13 0.56 1.00 

31. Jan. 2. März 2. April 2. Mai l.Juni 2. Juli 1. Aixg. 1. öept. 1. Okt. 1. Nov. 1. Dez. 31. Dez. 

Den ersten Normalmonat bilden demnach die ersten 30 Tage des Januar + 0.44 des 31. Januar u. a.w. Die 
Sixmnien sind durch 30.44 za dividieren. Siehe S. 98. 

*) E. L. De Forest in Sill. Journ. of Science Nr. 129. May 1867. pag. 316. — A. Angot, Sur le cal- 
cul de la Variation annuelle des Elements Mötöorolügiques. Annales du Bureau Central. 1887. I. Memoires. In 
mehrfacher Hinsicht "beachtenswerte Publikation. Angot giebt auch die Transformation der Formeln an, um 
die Konstanten statt auf die mittlere auf die wahre Position der Sonne in der Ekliptik zu hoziehen, was in 
manchen Untersuchungen wünschenswert erscheinen kann. 

5) Für den Unterschied zwischen der Temperatur der bürgerlichen Monate und der Normalmonate mag 
ein Beispiel gegeben werden. Wahlön hat aus den normalen Tagosmitteln der Temperatur nach 118 jährigen 
Beobachtungen die Mittel für die Normalmonate berechnet, der Vergleich derselben mit jenen für die bürger- 
lichen Monate ergiebt folgendes: 

S. Petersburg. A. Mittel der bürgerlichen, B. Mittel der Norraalmonate. 



, Januar j 

Fehr. | 

März [ 

April 1 

• Mai [ 

Juni 

Juli 

August 1 

Sept. 

Oktbr. ] 

Nov. 1 

Dez. 

A 

-9.42 

—8.65 

-4.62 

2.03 

8.65 

14.81 

17.70 

16.09 1 

10.77 i 

4.49 

—1.50 

—6.55 

B 

-9,40 

—8.55 

— 4.37 

2,34 

8.97 1 

15.01 

17.75 

16.01 ' 

10.65 

4.40 

— 1.57 

—6.60 

Differenz 

1 0.02 

0.10 

0.25 

0.31 

0.32 

0.20 

0.06 

—0.08 

1 —0.12 

—0.09 

—0.07 

—0.05 


Dieselben Diiferenzen für Wien. 

1 -0.02 1 0.07 1 0.21 I 0.26 [ 0.16 1 0.06 1 0.04 1 —0.04 [ —0.06 j —0.09 1 —0.05 j —0.03 


Die Untersc"Kiede waebsen natürlich mit der Zunahme der Jahresschwankung. 
Den Unterschied in den Konstanten der Sinnsreihen zeigt folgender Vergleich: 




Wien 



Petersburg 



1 

^2 1 Al 1 

A 2 

j J 

aa 1 

_ Al 1 

Aa 

Bürgerl. Monate I 

11,20 

0.44 

1 2690 19' 

3240 12' 

13.38 

0.56 1 

2030 47' 

1180 5' 

Normalmonate 

11.21 

0.44 

1 2700 5' 

3150 44' 

13.38 

0.54 

2640 42' 

1230 32' 
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Wie man mit den tiiigeilielien Monaten unmittelbar leclmen kann, bat Weih- 

raueb gezeigt j j 

E Wahlen bat nacbgewieseii, dass man fm die eisten drei Glieder der sog 

Bes sei sehen Eoimel fast identische Resultate eihalt, ob man Normalmonate, oder 
die 73 Pentadenmittel, oder 365 Tagesmittel der Tempeiatm in die Rechnung em- 
fuhrt Es lohnt sich daher nui in seltenen Fallen scharfer als mit Mouatsmitteln 


rechnen zu wollen ,r x .. i 

Wenn man mittelst der Konstanten der Sinusreihen, die aus Monatsmitteln 

abgeleitet woiden sind, Tagesmittel (und Extienie) berechnen will, so müssen die 
Koeffizienten etwas vergrosseit werden, worauf Biavais aufmeiksam gemacht hat, 
und zwar im Verhältnis des Bogens zum entsprechenden Sinus. Auch Porbes hat 
schon in seiner Beiechnung des jährlichen Tempeiaturganges zu Edinburgh eine 
ähnliche Korrektion für notig erachtet Diese Koirektion wegen der „Kurvatur“ 
ist übrigens schon S 98 in anderer Beziehung eiorteit worden ') 

c Unvollständige Beobachtungen Fehlt die eine oder andere der äquidi- 
stanten Beobachtungen überhaupt (nicht bloss an einzelnen Tagen), wie dies nament- 
lich früher vor Einführung der Autographen nicht selten mit einigen Nachtbcob- 
aehtungen der Pall war, so müssen dieselben in zweckentsprechender Weise er- 
gänzt werden Dies kann direkt durch Rechnung geschehen*) und zwar dadurch, 
dass man die fehlenden Daten als Unbekannte in die Konstantenbestimmung der 
Besselschen Formel selbst einsetzt Aber diese Rechnung ist mühsam und steht 
nicht im Verhältnis zu den mit ihr zu erzielenden Resultaten, besonders wenn die 
fehlenden Beobachtungen in der Gegend der Extreme hegen Der bequemste und 
sicherste Vorgang ist die Interpolation der fehlenden Daten duich eine graphische 
Darstellung der beobachteten Werte, namentlich wenn man sich dabei von dem 
täglichen oder jährlichen Gang des gleichen Elementes an einem benachbarten oder 
ähnlich gelegenen Orte leiten lassen kann. Man entnimmt dann diesem Diagramm 
die fehlenden Daten, stellt sie mit den beobachteten in die Rechnung ein, berechnet 
nun mittelst der so erhaltenen Konstanten die fehlenden Beobachtungen, und wicdei- 
liolt mit diesen die Konstantenbestimmung Dieser Vorgang ist der sicherste, be- 
quemste und kürzeste, bei welchem man am wenigsten Gefahr läuft, den Beobach- 
tungen Zwang anzuthun oder willkürlich zu verfahren 


Di0 A.inphtudüii lleibeii fast uiigeilndert , aber die Pliasenzeiten andein sich etwas, im Falle Wien um 
+ Ift' bei Al und ca -9^ bei Ag, m S Poteisburg: um + 55' bei Ai und nabe + W Ag Auch Ch Schott 
findet m Amerika emo Änderung von Ai um ca +43 bis +48' durch Einführung der Tomperatui der Normal- 
monate Dies entspiicht einei Verfrüliung des Eintrittes der Extreme im jährlichen Gange um nahe einen Tag 
Da die Temperatur der eisten Jaliresbälfte m den Normalmonaten etwas bober ist, so war dieses Kosultat vor- 

auszuaelien , , j. c, « 

1) Weihrauch, 1 c Giossmannhat das Verfahren in seine ,, Anleitung aufgenommen 

2) B WahUn, Der jährliche Gang der Temperatur zu S Petersburg nach llSjJlhrigen Tagosmitteln 

Kep f Met B TU Nr 7 1881, Es mag biei bemexlct werden, dass Gen -Lieutn Sir Kob Straohey zur 

Krieichterung der Bereobnung des jäbrhoben Ganges nach Pentadenmitteln Tafeln bereebnot bat On tbe Coni- 
putatioh of tbe Ilaimonic Components etc Proc B Soc, Vol 42 pag 61 May 1886 

s) Kecbnet man mit Monatsmitieln, so sind die Korrektionsfaktoren beim ersten Glied (tt 12)^ sm n/12 
= 10115 beim zweiten (2 Ä 12) sin 2 ?r/ 12 = 0 0200 u a w , allgemein n^r 12 smnÄ/12 Z B für Peters- 
burg ist statt mit 13 878 mit 13 532 für ai und mit 0 566 (statt 0 541) füi ag scu nehmen, um Tagosmittel zu 

erkalten , , , jf 

*) Auch Bravais stellt einige Formeln zur Ergänzung fehlender Terminbeobaebtungen auf 
5) Angot bat gezeigt, dass man auf graphischem Wege, durch Anlehnung an den bekannten Gang des 
Elementes an einer passend gewählten Vergleichsstation sehr gute Resultate erzielt Etüde sur la marobe 
diurne du Barom&tie Annales du Bureau Central, Memoire de 1887 B S 239 Hat man die Periode durch 
eine Kurve dargestellt, so kann man die Konstanten der Smusieibsn auch auf mechanischem Wege durch einen 
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II. Die Wärmebewegung im Erdboden. 

Teinperatiirgang im Boden. Bestimmung des War meleitungskoef- 
fizieiiten eines Mittels aus den Amplituden und den Änderurigen der 
Phasenzeiten einer periodischen Wärmeänderung in verschiedenen 
Tiefen.^) 

Wir können jede periodische Wärmeänderung an der Bodenoberfläche und in 
jeder Tiefe in oben erörterter Weise durch eine Summe von Sinusreihen ausdrücken 
und haben bei dem analytischen Ausdruck derselben nur zu beachten, dass bei 
dem Eindringen der Wärmewelle in den Boden nach der Theorie die Amplituden 
in geometrischer Progression abnehmen, die Phasenzeiten zugleich eine Verzögerung 
erleiden, die Perioden selbst aber ungeändert bleiben. 

Die Thermometer in den verschiedenen Tiefen werden von den jährlichen Temperaturänderungen 
an der Oberfläche derart beeinflusst, dass das ganzjährige Glied der Variation separat allen Thermo- 
metern in der Tiefe mitgeteilt wird, ebenso das halbjährige etc., gerade so, als wenn die einfache 
periodische Variation, die sie repräsentieren, allein vorhanden wäre. Dies gilt für Orte, wo die Ober- 
fläche der Erde nahezu eben und gleichförmig ist auf Entfernungen, welche mindestens beträchtliche 
Vielfache der Tiefe des untersten Thermometers sind, und wo für die Leitungsfähigkeit des Bodens 
dasselbe erfüllt ist. Dann gelten nach Fourier folgende Sätze: 

1. Die Temperatur variiert in jeder Tiefe nach einem einfachen harmonischen Gesetze mit 
einer retardierten Periode und mit verminderten Amplituden, und zwar in gleichem Verhältnis für 
gleichen Zuwachs der Tiefe. 

2. Das absolute Mass der Itetardation der Phase (im Winkelmass, d. i. Verhältnis des Bogens 

zum Plalbmesser) ist gleich dem Quotienten der natürlichen Logarithmen der Amplituden, und pro Ein- 
heit der Tiefenzunahme wenn die Dauer der Periode als Zeiteinheit gewählt wird und IC 

den thcrmometri sehen Leitungskoeffizienten bezeichnet. 

3. Für verschiedene Perioden ist die Betardation der Phasen, jede gemessen in Teilen der 
ganzen Periode, sowie die Verminderung der Logarithmen der Anaplitude pro Einheit der Tiefen- 
zunahme, umgekehrt proportional der Quadratwurzel aus der Dauer der Periode. 

Wir haben also im allgemeinen als Ausdruck für die periodische Änderung 
der Temperatur an der Oberfläche und in einer gewissen Tiefe p die Eeihen (all- 
gemein vorerst): 

Oberfläche a^ -f- sin ( A^ -f- x) + % sin (Ag + 2 x) 

Tiefe p a^ sin (A^ — r x) -|- Ug ,p sin (Ag — r -f- 2 x), 

wenn wir mit x den veränderlichen Winkel [gewöhnlich auch (2jr:T) t geschrieben, 
T Dauer der Periode, t die Zeit], mit A die den Phasenzeiten an der Oberfläche 
entsprechenden Winkelkonstanten, mit r die respektiven Verzögerungen der Phasen- 
zeiten, und mit ap die verringerten Amplituden in der Tiefe p bezeichnen. Die 
Mittelwerte a^^ sind, wie wir früher gesehen haben, nicht konstant für alle Tiefen. 

Die Theorie ergiebt, wie eben bemerkt, dass jede der Partialschwankungen 
oder Partialwellen sich mit ungeänderter Periode in den Boden fortpflanzt, dass 
aber die Perioden von kürzerer Dauer beim Eindringen in den Boden eine stärkere 
Verminderang ihrer Amplituden und eine grössere Änderung ihrer Phasenzeiten 
erleiden, während hingegen die Geschwindigkeit ihrer Fortpflanzung in dem Boden 
im Verhältnis der (Quadratwurzel aus der Dauer der Periode zunimmt. Das 
Kesiiltat wird deshalb sein, dass die periodische Temperaturschwankung mit zu- 
nehmender Tiefe einen einfacheren Charakter annimmt, indem die Partialwellen 
von kürzerer Dauer rascher unmerklich werden, so dass in einer gewissen grösseren 


,, Harmonie Analyser“ l)e stimmen. Dieser Vorgang bringt auch direlct in Erinnerung, dass die Konstanten der 
Sinnsreiben eigentlich die Werte bestimmter Integrale sind, 

Erglinaung zu S. 81 und folgende. 

2) Siehe Einleitung S. 23 und das folgende. 

Hann, Lehrb. d. Meteorologie. 
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Die Waimebewegung im Erdboclei\ 


Tiefe fast nur melir die Haiiptwelle mit der längsten Peiiodendauer und grössten 

Amplitude anzutreffen sein wiid , , n * i j. j 

Die Gesetze der Warmeleitung liefern für die Änderungen der Amplituden 
und für die Verzögerung dei Phasenzeiten die folgenden Gleichungen^) 


I = H r = py^:KT, 

wo e die Basis der natürlichen (Napiei sehen) Logarithmen, K die tliermometrisclie 
Wärmeleitungsfahigkeit des Bodens *), T die Dauer der Periode ist In den Partial- 
wellen ist für T zu setzen T 2, T : 3 etc Diese Gleichungen zeigen, in welcher 
Weise die Verringerung der Amplituden und die Verzögerungen der Phasenzeiten 
von der Wärmeleitungsfahigkeit des Bodens und von dei Dauer der Periode oder 
von der Länge der Wärmewelle äbhangen und enthalten die Begründung der fiuhei 
schon angeführten aUgemeinen Satze für die Warmebewegung in dem Boden_ 

Aus dem Ausdruck für die Verzögerung der Phasenzeiten r erhalten wir die 
Geschwindigkeit der Fortpflanzung der Temperatur welle v. 


2jr p 



oder die Wellenlänge vT ==2VjrTK. ai i 

Diese Gleieliungen können nun dazu benutzt werden, um aus der Abnanme 
der Amplituden und der Verzögerung der Phasenzeiten mit der Tiefe den thermo- 
metrischen Warmeleitungskoeffizienten des Bodens K zu berechnen. 

Nimmt man die natürlichen Logarithmen, so erhalt man aus I und II* 


log-^ = pVjr.KT==r 

Up 

Es ist also y^r-KT das logaritlimisclie Dekiement der Amplituden bezogen 
auf die Langeneiiilieit und zugleich auch die Ketardation der Epochen oder der 
Pliasenzeiten, diese im Winkelraass (Bogen dividiert durch den Eadius) ausgodruckt, 
1 p muss demnach dieselbe Giosse geben, wie das loganthmischo Dekrement tiir 
die Einheit der Distanz 

Bezeichnen wir mit K die Wärmemenge, welche während der ganzen IMiier 


Man selio z B Lang, Einleitung in die theoretiaolie Phyaik II Aufl 18ül S 911 
ä) Hier ist wichtig, folgende Bezeichnungen und Deliiutionen ein fui allßiual foatzubtollun Wir he- 

z 01 ebnen mit , 

k den gewöhnlichen, kalorimetrischen Waimoleitungskofeffiziouten (d i die Wäimomengo, die in der 

Zeiteinheit bei dem Temperaturgenillo l die Einheit der FlUche dnrehstromt). 

c die spezifische Wärme (Gewiehtskapazität) , mit <) die Dichte, daun ist c() die spozihBcho WÄrine doi 
Volnmeinheit oder die Volumkapazität c' Für trockenen Boden ist z B c iin Mittel etwa 0 2, q aber lat 2 
(gegen Wasser), die spezifische Wäime des Bodens pro Volnmeinheit ist somit 0 4, d i ein Kubikmeter Boden 
bedarf ca die Hälfte der Wäimemenge zur Erwärmung um als ein Kubikmeter Wasser 

Der Quotient k . c', oder k c() ist die sog thoimo metrische Loitungafähigkoit, odei der KoMfiaent 
der Temperaturleitung, welcher in den Gleichungen fm die Wärmebewegung durch Leitung im Innern 
der Körper auftritt Wild in seiner für die Praxis der BodentHmperatuibeobacbtungen uni -Boreohnungoii grund- 
legenden Arbeit Über die Bodeiitemperatur in Petersburg und Nuknss sotzt k , c' = K, welchem Vorgang jetzt 
auch zumeist (auch oben) gefolgt wird 

K ist also der Wärmeleitungskoöffizient unter der Voraussetzung, dass als Wärmeeinheit jene Wärme- 
menge gewählt wird, welche di e Volnmeinheit des betreffenden Körpers um 1® eihoht 

Man eihält aus dem gewohnlicheu (kalorimetrischen) Wärmeleitungskoöfflzienten den thermomotnschen, 
oder die Temperaturleitungsfähigkeit, ^enn man denselben duioh das Produkt ans der spoziflschen Wäxme und 
der Dichte des Körpers dividiert 
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der Periode T diircli die Flächeneinheit (bei dem Temperaturgefälle 1) strömt, so 
können wir einfacher setzen und erhalten: 

K = jr : log (a : ap) ^ : r 

wenn das logarithmisclie Dekrement und die Eetardation der Phasenzeiten schon 
auf die Einheit der Distanz bezogen sind. 

Bei der halben Periode hat man 2^1 ete. zu setzen, w^eil T halb so gross' 
ist und im Nenner steht. 

Die Königsberger Bodentemperaturbeobachtungen z. B. liefern nach A. Schmid folgende G-lei- 
chungen für die jährliche "Wärmeänderung in verschiedenen Tiefen. Der variable Winkel x zählt von 
Beginn des Jahres (vom 1. Januar). Wir beschränken uns hier auf Wiedergabe des ersten Gliedes, 
dessen Periode das volle Jahr (x durchläuft 360® im Jahre) und auf die untersten Tiefenstufen. 

Tiefe 4' = 1.255 m | 8' = 2.511m 1 10' = 5.022 m | 24' = 7.532 m 

Wärmegang 7.07 sin (226.0 + x) j 4.53 sin (202.5 -f- x) | 1.96 sin (153.9 -f x) | 0.86 sin (106.7 J- x) 

Die Verspätung der Pliasenzeiten in den Tiefen 8', 16', 24' ist resp. 23.5®, 48.6®, 47.2®, oder 
pro preuss. Fuss 5.88®, 6.08®, 5.90®*, im Mittel mit Rücksicht auf die ungleiche Grösse der Intervalle 
5.95 pro Fuss^) oder pro Meter 18.96®. Da 1® — 365'/4 : 360 = 1.015 Tage, so beträgt die Verspätung 
der Phasenzeiten pro Meter Tiefe lO^h Tage, oder die Fortpflanzung derselben pro Tag 5.2 cm. 

Verwandeln wir die Winkelgrösse 18.96 in Bogenlänge (1® — 0.01745), so erhalten wir 0.3309 
und das ist r =F?«:k'T, somit: 

KT = ^ : (0.3309)-^= 28.698. 

Diese Zahl stellt für die ganze Dauer der Periode (T == 1) unmittelbar den Koeffizienten der 
thei'mometrischen Wärme leitungsfähigkeit vor.-) 

Wir können aber die Grösse Iv auch aus der Abnahme der Amplituden mit der Tiefe ableiten, 
aus dem sog. logaritlimischen Dekrement derselben. 

Tiefe 4' 8' 16' 24' 

Logarithmen der Amplituden 0.84942 | 0.65610 | 0.29226 ] 9.93450 

Abnahme pro preuss. Fuss 0.04833 0.04548 0.04472 

Die logarithmisclie Abnahme der Amplituden verringert sieh etwas ,mit der Tiefe, was auf eine 
(geringe) Änderung der Leitungsfähigkeit (und zwar eine Zunahme derselben) hinweist. Im Mittel 
erhalten wir mit Rücksicht auf die Grösse der Intervalle 0.04575 pro preuss. Fuss oder 0.14577 
pro Meter. 

Auf je 2m Tiefenzuuahme ca. verringert sich die Amplitude um die Hälfte, sie beträgt nur 
mehr V4 in 4 und in 6 m Tiefe gegen die Oberfläche. 

Um aber die früher aufgestellte Gleichung zur Berechnung von K benutzen zu können, w^elche 
für natürliche oder Kapi ersehe Logarithmen gilt, muss dieses logarithmisclie Dekrement durch 
Division mit dem Modul der Brigg sehen Logarithmen oder durch Multiplikation mit 2.3026 in diese 


Ein preuss. Fuss = 0.31385 ra, 1 m = 3.180*2 preuss. Fuss. 

^2) Wenn, wie dies häufig der Fall ist, die Jahrestage (Epochen) angegeben sind, an welchen in jeder 
Tiefe die höchste und niedrigste, sowie die mittleren Temperaturen ini Laufe des Jahres eiutreten, so kann man 
auch diese zur Berechnung des thermometrischen Leitungskoeffizienten benutzen. Man wird aber dabei immer 
besser thun, die Eintrittszeiten der Media zu benutzen, weil diese sich genauer bustimmen lassen als die Ex- 
treme, da zur Zeit der letzteren die Änderungen gering sind, die Eintrittszoiton deshalb recht unsicher worden. 
Sü findet z. B. Singer als Ergebnis aus den Lamo nt sehen Bodentemperaturen : 

München. Eintrittszeiten der mittleren Temperatur. 


Tiefe 

4.2 


8.2 

12.2 


16.2 

20.2 bayr. 

I. Medium 

21. V. 


15. VI. 

10. VII. 


1. vnx. 

24. VIII. 

Jahrostg. 

141 


166 

191 


213 

236 

Differenz pro 

4' 

25 


25 

22 


2.‘i 

II. Medium 

15. XI. 


13. XII. 

7. I. 


30. I. 

24. II. 

Jabrestg. 

319 


347 

7 


30 

55 

Differenz pro 

4' 

(28) 


25 

23 


25 


Also im Mittel der ersten Reihe 23.75, der zweiten (ohne die erste Differenz) 23.25 , Mittel 23.50 Tage 
pro 4'; 5.875 Tage pro bayr. Fuss, 20.13 Tage pro Meter; dies entspricht einem Phasenwinkel von 20.13 
X (360 : SöSVi) = 19.84®, multipliziert mit der Bogenlänge von 1® gieht dies 0.3463, somit K = jtT : (0,3463)’^ 
= 25.14 pro Jahr und Meter oder 0.478 pro Centimeter und Minute. Singer horeebnet K aus den Amplituden 
zu 0.496, die Übereinstimmung mit un.serem Resultat ist völlig genügend. Die Daten der Extreme stimmen viel 
weniger, sie geben 17.9 Tage pro Meter = 17.6, woraus K = 0.607 folgen würde. 
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Die Warmebeweguiig im Eiclbodeii. 


vei wandelt T^^erüen Man cilialt 0 335C in naliei ■übeieiiistimmung mit dem Eefeiiltat aus den Phaseii- 


zeiten Es ist nun wiedei 


KT=:7t, (0 3356)^=. 27 886 


Im Mittel haben wh demnach fui KT im Konig&heiger Boden 28 292 


Diese‘=i Eesultat sagt: 

Im Verlaufe eines Jahres (T = l') stiomt duicli eine Boclensehicht von 1 qm 
Flache und 1 in Dicke, wenn die eine Endüaelie konstant um warmer gehalten 
wird, als die andere, eine War niemeiige, welche im stände wäre, eine damber ge- 
lagerte Seliicht der gleichen Bodenart von 28 3 m Mächtigkeit um zu erwärmen 
Da man aber die Koeffizienten der Leitungsfahigkeit gewöhnlich für den Centiineter 
und die Minute oder Sekunde angiebt, so wollen wir obiges Eesultat auch auf diese 
Einheiten reduzicien, und voierst auch auf den Tag als Zeiteinheit 

Beim Übeigang zu einer anderen Längeneinheit ist zu benicksichtigen 1 es 
ändert sich das Temperatui gefalle im Verhältnis der Reduktionszahl und 2 ändert 
sich die Dicke der Schicht, welche um 1® durch den Warmestiom orwaimt wird, 
m gleicher Weise, alles übrige bleibt unverändert Man muss deshalb den Leitungs- 
koeffizienten mit dem Quadrat der Yer wandlungszahl der Längeneinheit multiplizieren, 
und durch die Verwandlungszahl auf die neue Zeiteinheit dividieren Die , Dimen- 
sion“ des therinometrischeii Leitungskoeffizienten wird deshalb durch V t“^ ausge- 
diuekt, wenn l das Laiigenmass, t das Zeitmass bezeichnet 

In unseiem Palle muss demnach beim Ubeigaiig vom Metci zum CeiitimGtoi die Dicke dei 
Schicht, deren Temperatur durch den Wd-imefiuss im Jahre um lo erhebt wiid, lOOinal grossei an- 
gesetzt worden, albo durch 2829 cm ausgedruckt werden, abei auch das Tcmperatui gefalle wiid 
100 mal giossei (es entspricht dies ja der Definition des Ijeitungskoetfizienten , dei cm Temperatui- 
gefalle von auf die Distanz dei Längeneinheit voi aussetzt), damit wachst m gleichem Masse die 
Dicke dei um 1*^ eiwaimten Schicht, sie wiid also 282920 cm (pro Jahr) Duich Division mit 360 Vt, 
dann mit 1440 und endlich mit GO ei halten wir für K 

pio Tag 774 C cm^ d”“, pro Minute 0 5379 cm^ mm pio Sekunde 0 0090 enV-^ s“* 

Sii William Thomson hat aus den (18)<ihiigen) Edmburger Bodeiitcmperaturheohachtungen 
in 3, G, 12 und 24 Paiiser Fass m dem Trapptclaeii des Caltoii liill berechnet Logarithnuschos De- 
krement dei Amplituden 01157, Betardation dci l^hasenzeiteii 0 1154 (pro I^aiusoi Fass), m schöner 
Dbereinstimmung Man eilullt daiaus K== « : (0 IIÖG)-^ = 235 1 pro Jahr und franz Fuss 

Da 1 franz Fuss = 32 484 cm, so ci halten wn durch Multiplikation mit dom (j>uadiat dieses 
Yeiwandlungslaktois und Division duich die neuen Zieitemli eiten K im Trappiols ()79 2 cm^d"*- odei 
0 47165 cirP mm 

Del Sand des „Expcuinental Dardens“ eigab Ahnahme der Amplituden 0 1073, \ orzügonmg 
der Phasen 01131, dei Sandstein von Craigleith: Amplituden 0 0738, Phasen 0 0059 Daraus lindot 
man K fui den Saud 258 7, fui den Sandstein K =G44 8 pio Jahi und tranz P'uss, oder lilr Oenti- 
metei und Minute Sand 0 5190, Sandstein 1 293b 

Die Yeizogeiung dei Dhasenzciten mitzunehmender Tiele betrug pio Meter 20 5 Tage im Irapp- 
felsen, 20 3 Tage im Sand und 11 G im Sandstein 

Die Tiilisci Bodentemperatiirheolmchtuiigeii 1891 — 1895 geben die folgenden Konstanten dei 
Sinusreihen für die jährlichen Waimeilndciungen der Dult und im Boden 


Tillis 


Tiefe 

Luft 

Obcill 0 2 0 4 0 84 1 G5 

I Glied Ganzjdhiige W armes chwankmig 

3 26 

3 99 

G 47 m 

Amplitude 

12 11° 1 

15.83 1410 12 53 

10 OO G.94 

2 90 

2 02 

0 75^ 

Phasenwnikel 

263 5 1 

26GC 2G2 4 257 4 

II G-hed Halbjährige 

248 2 228 8 

W ärmeschwankung 

191 1 

170 8 

1148 « 

Amplitude 

0 42 1 

1 142 lOÖ 0 81 

0 53 0 26 

0 11 

OOG 

0 02'> 

Phasenwinkel 

358 6 

1 36 4 300 16 4 

7 7 355 6 

321 2 

272 8 

202 4 ö 


Die halbjährige 'Wärmeschwankung ist in dei Tiefe von 3 m schon nahezu verschwunden und 
der jährliche Wärmegang daselbst wiid schon nahezu durch eine einfache Sinuskurve dargestellt 
Die Eetardation der Phasenzeiten erfolgt auch beim zweiten G-hed ziemlich regelmdssig , wegen der 
Kleinheit der Amplituden ist dieselbe aber zu keiner Berechnung mehr geeignet 

Die ganzjährige Tempel atuischwankung ergiebt als logarithmisches Dekrement pro Meter 0 474 
(schon K api ersehe Logarithmen), die Eetaidation der Phasenzeiten (23 5° pro Meter) 0 410 im Wmkol- 
mass, somit K == 0 306 cm^ min 
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Bei der geringen LeitungsfäMgkeit des Tifliser Bodens ist die Retardation der Phasenzeiten 
gross , sie beträgt 26 Tage pro 1 m Tiefenznnahme. Das logarithmisehe Dekrement der Amplituden 
der halbjährigen Wärmeschwankung im Boden ist 0.395, während jene der ganzjährigen 0.206 be- 
trägt (Briggsche Logarithmen), die halbjährige Wäi-meoseillation im Boden erlischt demnach viel 
rascher mit zunehmender Tiefe, wie es der Theorie entspricht. 

In vielen Fällen wünscht man die Wärmeeinheiten (Kalorien) kennen zu lernen, 
welche bei einem gegebenen inneren Leitungskoeffizienten hei einem bestimmten 
Temperaturgradienten aus der Flächeneinheit austreten. Diese Grösse erhält man 
nicht unmittelbar durch Bestimmung von K, man muss die spezifische Wärme der 
Substanz kennen, auf welche sich das K bezieht. 

Wir haben z. B. oben erfahren, dass der thermometrische Leitungskoeffizient 
des Königsberger Bodens pro Tag und Centimeter rund 775 ist, d. h. dass bei 
dem angenommenen Temperaturgradienten von auf den Centimeter eine Wärme- 
menge ausströmen würde, welche eine Schicht von 775 cm des gleichen Bodens um 
erwärmen würde. Wie gross aber diese Wärmemenge ist, erfahren wir erst, wenn 
wir ausserdem wissen, welche Wärmemenge nötig ist, um einen Kubikcentimeter 
dieses Bodens um zu erwärmen. 

Die spezifische Wärme trockener humusfreier Böden ist nach Pfaundler nahe 
0*2, d. h. man bedarf 0*2 Gramm-Kalorien, um 1 Gramm trockenen Bodens um 
zu erwärmen. Ein Kubikcentimeter des Königsberger Bodens wiegt rund 2 Gramm, 
man würde also 0*4 Gramm -Kalorien benötigen; mit Kücksicht auf den durch- 
schnittlichen Wassergehalt des Bodens setzt man aber dafür besser 0*5 Kalorien.^) 

Die durchschnittlich im Laufe eines Tages aus dem Königsberger Boden strömende 
Wärmemenge beträgt daher pro Centimeter Fläche 387*5 Gramm-Kalorien, unter der 
Annahme eines Temperaturgefälles von pro Centimeter. 

Mit dieser Zahl hat man zu rechnen, wenn man die Wärmewirkungen des 
im Winter aus dem Boden austretenden Wärmestromes zu beurteilen hat. Im 
Dezember ist z. B. der Tempexaturgradient zwischen 2*6 und 31*4 cm Tiefe 
1*4^ : 28-8 = 0-0486, somit kann die pro Tag austretende Wärmemenge zu 18-8 
Gramm-Kalorien angenommen werden, welche eine Eisschicht von ca. 2-6 mm Dicke 
schmelzen könnte. 

Als durchschnittliche Wärmezunahme gegen das Erdinnere ergeben die Königs- 
berger Bodentemperaturen ca. pro 36 m, d. i. 0-00028 pro Centimeter. Die im 
Laufe des ganzen Jahres aus dem Erdinnern austretende Wärmemenge ist deshalb 
39-3 Gramm-Kalorien, w"- eiche eine Eisschicht von 5-36 mm Dicke schmelzen könnte. 

Zusammenstellung einiger Werte für die tliermome tri sehe Wärmeleitungsfähigkeit des Erd- 
bodens (Minute, Centimeter): Trappfels (Calton Hill) 0.472, Sandboden 0.523, Sandstein 1.387, Boden 
des Grreenwicli-Hügels 0.750, Serpentine 0.356, sandiger Lehm 0.816, porphyritischer Trachyt (Japan) 
0.30, finländiscber Granitfels 1.139, Granit vom Sehwarzwald {q = 2.66, c = 0.195) 0.902, von Baveno 
1.161, Molasse-Sandstein ($ = 2.6 bis 2.0, e — 0.206 und 0.201) 0.92 bis 0.44, Heideerde 0.315, 
Moor 0.133. 

Scbnee bei Dichte 0.2, 0.16, bei Dichte 0.3, 0.24, Eis 0.68, gefrorener Boden (Pawlowsk) 0.56, 
nicht gefrorener 0.32, Jakutsk gefrorener Boden 0.62. 

Die kalorimetrische Wärmeleitungsfähigkeit (d. i. die thermometrische Wärmeleitungsfähig- 
keit multipliziert mit spez. Wärme und Dichte [oder der Volumkapazität]) ist demnach: 

Schnee (spez. Wärme des Eises 0.508, Dichte 0.2, somit c == 0.102) 0.016, Sandboden 0.157, 
Trappfels vom Calton Hill 0.249, Sandstein 0.642, finländischer und Baveno-Granit 0.58, Schwarzwald- 
granit 0.47, Heide 0.169, Moor 0.129 (liomen.'-^) 


1) Eönigsterger Bodeiitömperatur'beohachttingeiL S. 123. 

2) Die spezifische Wärme der Volumoinheit (Volumkapazität) ist nach Begnault für den Trapp (am 
Calton Hill) 0.53, für Sand 0.30, für Sandstein 0.46; nach Hom4n für den Granitfols 0.5X, Heideeide oben 
0.56 (unten O.GG), für Lebm-Acker 0.71 , Moor 0.83 bis 0.97. Der grosse Wassergehalt der Moorböden bedingt 
deren hohe Volumkapazitfit. 
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Ziu Tlieoue dei WiUmeveiteilung m der Eidatmo&phaie. 


Neuei e Ijittei atur (Die alteie bei E E Sclimid, Lehibuch dei Meteoiologie S 143 etc, 
dazu käme noch Louis Saalseliutz Waimeanderungcn in den bolieieii Eidschicliten untei dom 
Einfluss nichtpeiiodiscliei Tempeiatui Wechsel an dei Obeiliaehe Aus den astionomisclien Nachiicliteii 
Altona 18(51) Sir \Vm Thomson, On the Eeduction of Observ ot XJiideigiound temp Trans E 
Soc Edinbuigh Toi XXII II — Auch Scientific Lectui es Toi III — Thomson und Eveiett, 
Toi XXIII P I — Peslin, Sui la lois des vaiiations dimnes et annuelles de la temp dans lo sol 
Compt lend Tome LXXX 1875 I pag 1090 Zahh eiche Abhandlungen von Beq u er el ebenda — 
Tloiulaille, Mai che annuelles de la temp du sol Bull Met de PHeiault 1801 u 1802 — Wild, 
Bodcntempeiatui in S Petersbmg und Nukuss Eep f Met TI 1879 Nr 4, enthalt Ubeisicbt, 
Diskussion und Kiitik dei Ergebnisse dei bisherigen Bodentempeiatuibeubachtiingen — A Schmicl, 
Theoietischo Veiwcitung der Konigsbeigei Bodentempeiutuibeobacbtiingen und E Leyst, Untei- 
sucliungen ubei die Bodentempeiatui m Konig&beig Sein iften dei pbysik -ökonomischen Oes ellschatt 
zu Komgsbeig XXXIII Jahigang — K Singei, Die Bodentempeiatui an dei kgl Sternwaite 
bei München München 1890 — Leyst, Bodentempeiatiir in Pawlowsk Wild, Kep f Met XIII 
Ni 7 — Hlasek, Bodentempeiatiir m S Peteisbuig Ebenda X IT Ni 11 1891 — Th lloincn, 
Bodentempeiatui in Mustiala Ilelsmgtois 189G — Dei selbe, Der tägliche Waimeumsatz im Boden 
Leipzig 1897 — S A Hill, On the ground Temp Obseiv made at Allaliabad Indian Met Memoii« 
Toi IT — vanBebbei, Bodentempeiatui in Hamb mg Met Z 1893 S 215 — Wild, Diöeienzeii 
dei Bodentempeiatui mit und ohne Schneedecke Mein dei Peteisburgei Akad TIII S TV Ni 8 
1897 — Im selben Bande Nr 7 findet sich eine Zusammenstellung der Eigebnissc allei Bodenteni- 
peiatuibeobaclitungen m Eussland (23 Stationen) 


III. Zur Theorie der WärmcTcrteiluiig in der Erdatmosphäre. 

A. Die theoretisclie Warmeverteilung an der Erdoberfläche als Wirkung 
der Sonnenstrahlung. 

1 Ohne Rücksicht auf die Absorption und Diffusion der Strah- 
lung durch die Amospliaie Die theoietische Verteilung dci Intensität d( 3 r 
Sonnenstrahlung in relativem Mass haben behandelt: 

Halley, ADiscouise conceining tlie piopoitional heat of the sun mall latitiules Plnl Tians- 
actions foi the year 1093 Voll? — Lambeit, Pyiometiie Beilm 1779 — Äleech, Du tlie icda- 
tive Intensit} ot the Heat and Light ot the sim upon difierent latitudes otthcEaith Smith Conti ib 
Washington Nov 1856 — G Lambert, Lois de Tinsolation Compt leiul T LXIV 1807 — 
Clir Wicnei, Uber die Starke dei Bestrahlung doi Eide duicli die Sonne in veisclnedenen Bi eiten 
und zu verscliiedenen Jabi eszeiten TU Heft dei Tcihancllungen des Natuiwissenschaithcben Veieius 
zu Kailsrube 1870, s auch Zeitschrilt f Met XIV 1879 S 113 etc — Sam Ilaughton, New 
Reseaiclies on Sun Heat and Teiiestnal Eadiatior Tians Roval Iiisli Acarleiny Vol XXVIII 
Duhliii 1881 I*ait I, II Part III in Koyal Irish Academy Cuniungham Memoiis Ni II 1 Dnbkn 
1886 — E Hargreaves, Distiibution ot Solai Eadiation on the Suitace ot the Eaitli and its De 
pendenco on Astion Elementens Cambiidge Phil Trans Vol XVI Pait I Januar 1890 — Die 
Wichtigsten Eigebnisse dieser ünteisuchuugen finden sich auch m E E Schmicl, Lehihuch dei Met 
S 112 etc undbeiFeriel Temp ot the Atmosphere Protessional Papeis Signal Sei vice Ni XIH 
Washington 1884 und Kecent Advances in Met Washington 1880 Eep Chiet Sig Otfieci 1885 
Part 2 Pliei können nur die wesentlichsten Eesultate Platz linden 

Ecrechnung der Intensität der Sonnensti alilung , Bezeichnen wii mit 
d die Deklination der Sonne, mit g) die geographische Ei eite, mit t die Lange des 
halben Tagbogens der Sonne, mit d den scbeinbaien Halbmesser der Sonne, mit 
C eine Konstante, die spater erst zu bestimmen sein wiid, so kann man fm die 
tägliche Strahlenmenge an einem bestimmten Tag des Jahres in einer bestimmten 
geographischen Bieite auf folgende Weise eine Formel aufstellen 

Die Intensität dei Sonnen sh ahlung auf einer lioiizontalen Flache ist diiokt 
propoitional dem Sinus der Sonnenhohe h und der Zeit, und umgekelnt proportional 
dem Quadiate der Entfernung der Erde von der Sonne, oder was dasselbe, für 
die Rechnung aber bequemer, direkt proportional dem Quadrate des schembareii 
Halbmessers der Sonne d Somit erhalten wir für die kleine Waimemenge dW, 
welche die Sonne der Flächeneinheit in dem Zeitteilchen dt zustrahlt, den Ausdruck 
(lW = Cd^ sin hdt, da ahei bekanntlich sin h = sin ö sin gp + cos J co» (p coh t 
ist, so folgt 

dW = Cd^ (sin 6 sm 9 ? dt + cos ö cos go cos t dt). 
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Nehmen wir 6 für die Dauer eines Tages konstant an und integrieren diese 
Grleichiing von t = 0 bis t, so erhalten wir: 

1. W = Cd*^ (sin d sin ^ t -f- cos ö cos g) sin t). 

Bestiininmig der Konstanten C, 

Für die Nachtgleichen und den Äquator reduziert sich die Grleichung, da in diesem Falle 
(1 = 0, (p~ 0^ t = TT/ 2, auf ^ ^- 2 ^ 

Berechnet man C für die mittlere Entfernung der Erde von der Sonne, so ist^d = 961 Sekunden 
zu setzen-, W' ergiebt sich aber aus folgender Überlegung. Steht die Sonne am Äquator, so ist die 
Tageslänge 12 Stunden, die Wärmemenge, Vielehe eine der Sonne stets senkrecht gegenüberstehende 
Fläche empfängt, somit 12ü x 60 x Ä— 720A, wenn mit A die sogenannte Solarkonstante (in der 
mittleren Entfernung) bezeichnet wird. Die Bestrahlung der horizontalen Erdoberfläche ist aber 
natürlich kleiner und zwar in dem Yerhältnis, in welchem der Durchmesser des Halbkreises, 2r, 
kleiner ist als letzterer (der Taghogon steht ja am Äquator senkrecht auf dem Horizont), somit im Yer- 
hältnis von 2r: r77: = 2 :7t. Die Wärmemenge W' ist demnach 2 x 720 A : tz == 458.4: A und somit 

458.4A = C (961)2- C = 0.0004964A, 

wenn cl in Sekunden in Rechnung gestellt wird. Man kann aber auch C = 458.4 A : (961)2 setzen. 
Die Gleichung I liefert folgende einfache Sätze der Bestrahlung: 

1. Stellt die Sonne am Äquator, also zur Zeit der Nachtgleiehen, 
so ist für die ganze Erde t = jr/2, cJ‘=:0, somit: 

W==Cd2 cos <p. 

Die Verteilung der Intensität der Sonnenstrahlung erfolgt dann im Verhältnis 
des Cosinus der geographischen Breite. Da die Sonne im Laufe des Jahres im 
Maximum nur 23^1^^ (zu beiden Seiten) vom Äquator sich entfernt, so stellt dieses 
einfache Gesetz die Verteilung der Wärmemengen über die Erdoberfläche auch im 
Jahresmittel genähert dar, nur die hohen Breiten müssen ausgenommen werden. 

2. Steht die Sonne nicht am Äquator, dann treten auf der Erdoberfläche 
zwei Maxima und Minima der Bestrahlung auf, deren Lage sich mit der Deklination 
der Sonne ändert. Z. B. Verteilung 1 Monat nach den Äquinoktien, 1 Monat vor 
dem Sommersolstitium und am Solstitium selbst: 

I. Maxiniuiii I. Minimum 11. Maximum II. Minimum 

20. April 6 = 11° 29^ I8V2" 78Vo° N. Nordpol unter S. 

21. Mai d=20°10^ . 34^/^ „ 68 - „ „ unter 70° S. 

21. Juni d=23°27' . ISVa » b2 „ „ unterhalb 66 S. 

Die Beträge dieser Extreme lassen sich leicht nach einer später folgenden 
Formel berechnen. 

3. Jährliche Änderung der Strahlung am Äquator. gp == 0, t stets = jr / 2, 
somit W = Cd^ cos ö. 

Die Bestrahlung ändert sich im Verhältnis zum Cosinus der Deklination: 
Maxima 21. März und 23. September, Minima 21. Juni und 21. Dezember. Da 
aber die Erde der Sonne am 21. März und am 21. Dezember näher ist als am 
23. September und am 21. Juni, so fällt das Tlauptmaximum der Bestrahlung auf 
den 21. März, das Hauptminiraum auf den 21. Juni. 

4. Jährliche Änderung der Bestrahlung am Pol. 9}=90^, t = 0 oder kon- 
stant =jr. Im letzteren Falle, also im Sommer: 

W = Cd® • Jt sin ö. 

Gleichzeitig am Äquator aber wie oben, daher; 

Wärme am Pol zu Wärme am Äquator = jr sin J : cos cJ, 

W am Pol : W am Äquator = .7r tang für J = 23® 27'= 1*3 64. 


744 


Ziii Theorie clei '^Vtllme^ertollullg in clei Eiclatmo&plidre 


Die WarBienieiige, welche die Pole zui Zeit der Solstitien ei halten, ist um 
36Pioz gio&sei als jene^ welche gleichzeitig der Äquator eihalt 

Pol = Aquatoi für l=jrtaiig d, somit für d = 17^ 14"^ 

Somit ist vom 10 Mai bis zum 3 August, d i duich 86 Tage, die Inten- 
sität dei Insolation am Pol giosser als gleichzeitig am Aquatoi, wählend 56 Tagen 
aber ist sie starkei als überhaupt an einem anderen Punkte dei Eidoberflache Dies 
gilt natürlich nur für die Bestrahlung an der oberen Grenze der Eulatmosphare, 
oder für eine Erde ohne Atmosphäre 

Will man zur Auswertung dei obigen Gleichung sein eiten, dieselbe zur Be- 
rechnung der Sonnenwaime in bestimmten Fallen verwenden, so giebt man ihr 
hierzu eine bequemcie Eoiin, indem man den Ausdruck für die Lange des halben 
Tagbogens ^ ^ 

für cos t einsetzt Nach einfachen Keduktionen geht dann die Gleichung I über in 
11 W = Cd'^ sin 6 sm g)(t — tang t) = 458 4 A (d 961)^ sm 6 sin cp {t — tang t), 

t ist die Lange des halben Tagbogens (für den Halbmessei 1), für tang t ist der 
numerische Wert der Tangente einzusetzcn t entnimmt man einem astronomischen 
Kalendei oder beiechnet es nach obiger Formel 

Die Ausweitung der Gleiclinng II ist einfach und mühelos 

Z B Wien* ^ = 48^12', A zu 3 Kalorien genommen 

a) 21 Dezember (5 = 230 27', di) = 978", t = 4^5“^ = 6lo 15', oder 1-0600 
tang t = 1 8228, somit t — tangt = — 0 7538, W= 319 Kalorien. 

b) 21 Juni ()’ = + 23027', d=946", t = 118045', t — tang t= 3*8954, 
somit W = 1541 Kalorien. 

Eui einen Ort der südlichen Halbkugel in der Breite von Wien waien die 
entspiecbenden Werte am 21 Jum 298, am 21 Dezember 1647, also viel exti einer 
Sie ergeben sich duich Multiplikation mit (946.978)^ und umgekehrt^) 

Waimesummen des Jahres und der Jahreszeiten unter verschiedenen 
Breiten Auf eine direkte Berechnung derselben, welche auf Auswertung ellq>- 
tischer Integrale hinauslauft, kann hier nicht eingegangen werden, sondern muss auf 
die zitierten Monographien verwiesen werden 

Für einen bestimmten Fall kann man sich aber leicht die Intensität, etwa für 
Intervalle von 10 Tagen, nach obiger Formel berechnen, die erhaltenen Werte in 
em Koordinatennetz eintiagen und, um die Waimesummen für bestimmte Jahres- 
abschnitte zu ermitteln, die Flächen plammetrisch messen 

Die Jahressnmme der Wärmemenge am Äquator ist noch am einfachsten direkt 
zu ermitteln 

Wurde die Sonne immer in mittlerer Entfernung und im Äquator bleiben, so 
wäre daselbst die Waimemenge im Laufe eines Jabies gleich 

365 24X458 4X A = 167 416 A 

Da sich aber die Sonne um die Schiefe dct Ekliptik vom Äquator entfernt, 
so ist die jährliche Waimemenge infolge dessen kleiner und zwar in dem Yer- 

q Nimmt man statt d die Liinge des Kadiiis veWors, so ist der Quadiant desaGlTaen als Divisor oiu- 
znsetzen 

q Es mag liier verwiesen weiden auf den Einfluss , den die Neigung von EUiolien gegen die Sonneu- 
stralilung auf die Intensität der letzteieii hat Steiner, Insolationsverliiiltnisse etener Flächen Mel Z 
1898 S 193 etc 
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hältnis, in welchem der Umfang einer Ellipse mit der halben grossen Achse a und 
einer Excentrizität gleich dem Sinus der Schiefe der Ekliptik kleiner ist als der 
Umfang eines Kreises von dem Halbmesser a. Für 23^27' ist dieser Eeduktioiis- 
faktor 0*95918, somit die Wärmesumme der Sonnenstrahlung am Äquator: 

365*24 X 0*9592 X 458*4 X A= 481750 Kalorien, 
wenn A = 3 gesetzt wird. 

Da 365*24 X 0*9592 = 350-4, so setzt Angot die Wärmemenge am Äquator 
gleich 350*4 mittlere Wärmetage, deren jeder 458*8 A Kalorien repräsentiert.^) 

Für die genäherten Jahressummen der Sonnenstrahlung unter anderen Breiten 
findet Hau gh ton folgende Formel^), wenn wir unsere oben berechneten Kon- 
stanten einführen: 

W = 167 428 A (0*9592 cos (p ~|- 0*04187 tang cp sin cp 

4“ 0*00047 tang^^ sin cp ), 

der wir die zur Rechnung bequemere Form geben wollen: 

W=: 160583 A cos ^ (1 -j- 0*04366 tang ^ g? 0*00049 tang'^g?). 

Diese Gleichung ist nur gültig bis gegen die Polarkreise hin. 

Setzt man z. B. für Graz ^ = 47^5', und für Wien ^==48^12', so erhält 
man aus dieser Gleichung als Wärmemenge, welche diese Breitegürtel im Laufe 
des Jahres (an der oberen Grenze der Atmosphäre) von der Sonne empfangen: 

Graz (109345 + 5610) A= 114955 A 
Wien (107034 + 5926) A= 112960 A. 

Das erste Glied in den Klammern giebt die Wärmemenge unter der Voraus- 
setzung, dass die Sonne immer am Äquator bliebe, also ohne Berücksichtigung der 
Glieder mit tang^, das zweite stellt den Einfluss der sommerlichen Abweichung 
der Sonne vom Äquator vor. Man sieht, dass dadurch die Jahressumme der 

Wärme beträchtlich erhöht wird und zwar wachsend mit zunehmender Breite. 

Nimmt man die Solarkonstante A wie oben zu 3 Gramm-Kalorien (Centimeter, 
Minute), so sendet die Sonne dem Parallel von Graz im Jahre rund 344900, dem 
Parallel von Wien 338 900 Kalorien zu. 

Die Wärmemengen, welche den verschiedenen Breitekreisen im Laufe eines 
Jahres zukommen, sind, nach Wiener in Relativzahlen, und nach Angot in Äqua- 
torialtagen (zu 458*4 A Kalorien): 

Breite Äqu. 10 20 30 40 50 60 70 80 90 

Relativ .80532 .30112 .28858 .26832 .24122 .20876 .17368 .14464 .13096 .12672 

Äqu.-Tage 350.4 345.5 331.2 307.9 276.8 239.8 199.2 166.2 150.2 145.4 

Wärmemengen an verschiedenen Punkten der Erdbahn, speziell im 
Perihelium und Aphelium. Die Intensität der Sonnenstrahlung ist an den 
verschiedenen Punkten der Erdbahn dem Quadrate der Entfernung der Sonne oder 
dem Quadrate des Radius vektors umgekehrt proportional. Im Perihelium beträgt 
derselbe 1 — £, im Aphelium 1 + £, wenn s die numerische Excentrizität bezeichnet 
(gegenwärtig 0*0 1 6 7 7 oder ca. q ). Somit verhält sich die AVp : W.^— ( !+£)-:(! — £ ') ^ 
oder genähert Wp— Wa(l + 4£), d. i. die Intensität der Sonnenstrahlung im Peri- 
helium ist rund um ^/j 5 grösser als im Aphelium. 

Umfang: der Ellipse 2;j:a ^ ^ — etc.^ , € = sin 27' zu seizoii, Umfang des Kreises 2 7ra, 

woraus sich obiger Faktor 'bereelmet. 

2) Rew Researelies. I. pag. 57. 
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Wai mesummen an veiscliiedenen Stellen der Erdbalm 

Es ist dW = dt wenn q der Radius vektoi Nach dem 2 Kepplersclien 
Gesetze verhalten sich die vom Radaus vektor bestrichenen Flachen wie die ent- 
spi Behenden Zeiten Ist {} der Winkel, den dei Radius vektor m dei Zeit t zu- 
luckgclegt hat, somit entspiechende Flache, so besteht, wenn T die 

ganze Umlaufzeit bedeutet, die Pioportion 

T r Tp‘^ 

^ah./^/g p^d-^? =T-t, jtahi = -^ I Q^dO also dt = -^^^^. 


somit 


dW=:- d^, W: 

2jr: ab 


T ^ 
2 jr ab 


— 


III 


Die Waimemenge, welche die ganze Erde wahrend einer bestimmten Zeit 
von der Sonne zugestiahlt eihalt, ist 11111 abhängig von dem Winkel, welchen der 
Radius vektor m dieser Zeit zuruckgelegt hat, gleichen Winkeln entspieclien gleiche 
Wärmemengen 

Deshalb ist auch die Wärmemenge, welche die Erde vom Frühlings- bis zum 
Herbstaquinoktium, im Sommerhalbjahr dei nördlichen Hemisphaie, d i iiiiierlialh 
etwas mehr als 186 Tagen, empfangt, nicht grosser als jene vom Herbst- zum Fiuh- 
Imgsaqumoktium innerhalb 179 Tagen, d. 1 in unserem Winterhalbjalii 

Diesen Satz hat zuerst Lambert in seiner Pyrometne aufgestellt. Ganz all- 
gemein lautet derselbe, „die Waimemenge, die eine gleich grosse Flache ver- 
schiedener Planeten durch die senkieclit auffallenden Sonnenstrahlen wählend einei 
Zeit empfangt, in welcher die wahie Anomalie um den gleichen Wert zunimmt, 
verändert sich nui mit dem Paiameter der Bahn“ 

Der Satz von Lambert gilt zunächst nur für die Erde (oder den Planeten) 
als Ganzes Es ist abei unschwer zu zeigen, dass er auch für jede beliebige Breite 
gilt, wenn man dieselbe mit der gleichen Polhoho auf der andeien Seite des Äquators 
in den entspiech enden Zeiten vergleicht Die Intensität der Sonnenstrahlung fiir 
em beliebig geneigtes oder gestaltetes Stuck der Eidoberflache wird duich die Wärme- 
menge gemessen, die dessen Piojcktion auf eine zum Strahlenbundei senkrechte 
Ebene unter sonst gleichen Bedingungen von der Sonne empfangt Der Satz von 
Lambert muss deshalb auch für alle Teile der Erdoheiflache lichtig sein, deren 
Bild von der Sonne aus gesehen das gleiche ist, mithin ancli fiii die Breitekreise 
nördlich und südlich vom Äquator in ihien gleichartigen Jahreszeiten Die südliche 
Hemisphäre empfangt in ihrem wahrend des Perihehums verlaufenden Sommorhalb- 
jahre nicht mehr Sonnenwarme, als die nördliche in ihiem Aphelsommer u s. w 
Auf die nördliche Hälfte der Erdkugel entfallt in ihrem Sommerhalbjahre die gleiche 
Strahlenmenge, wie auf die südliche in deren Sommerhalbjahie, dasselbe gilt auch 
für die Winterhalbjahre, für das ganze Jaln, für die astronomischen und meteoro- 
logischen Vierteljahre Es gilt aber auch für das Eidsphaioid 

Wiener hat auch schon den Satz nachgewiesen, dass die Strahlenmenge, 
welche jede der beiden Hemisphären m ihrem Sommerlialhj'ahr empfangt, zu jener 
im Winterhalbjahr sich verhalt wie. 

fjc + 2 sin (3) • (jT — 2 sm <5) = 3 9377 2 3455, nahe 5 . 3 


1) Dies gilt naturlicli auuli nocli fdr das Maximain dei Excentnzitat, wo der Untei&eliiQcl, e = 0 0745 an- 
genommea, auf 465 x s = 34 6 Tage, also auf mehr als einen Monat anwaohseii kann 

Siehe Wiener, Starke der Bestiahlung Zeitschrift f Met 1879 S 125 etc und Fried Eoth, Die 
Sonnenstrahlung auf der nordlieben im Yergleioh mit derjenigen auf dei sndliehen Hemisphäre. Halle 1885 
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Dieses Verhältnis ist nnahhängig von der Grösse der Excentrizität der Erd- 
bahn^), also auch von den wechselnden Unterschieden in der Dauer der Sommer- 
und Winterhalbjahre. 

Einfluss einer Änderung der Excentrizität der Erdbahn. Für die 
ganze Umlaufzeit geht die Gleichung III, da ^ — '0^'=2jc wird, über in: 

T T 

W — ~ = - 

a^ Vl — 

Mit Zunahme der Excentrizität nimmt die Wärmemenge, welche die ganze 
Erde von der Sonne erhält, etwas zu, doch ist diese Zunahme nicht bedeutend. 
Setzt man im Maximum £ = 0-07775 gegen 0-0167 jetzt, so wird W = 1-003, die 
Wärmemenge nimmt um 0-3 Proz. zu. 

Viel stärker ändert sich dabei der Unterschied der Bestrahlung im Perihel und 
Aphel und zwar von 1 + Viö ™ Perihel (siehe oben) auf 1 -f- nahezu (e<C^/i 3 
gegen jetzt ca. 

Die Verteilung der Wärmemengen über die Breitegrade wird durch 
eine Änderung der Grösse der Deklination der Sonne (der Schiefe der Ekliptik) 
in beiden Hemisphären in gleicher Weise beeinflusst. Einer Zunahme der Schiefe 
der Ekliptik entspricht eine Abnahme des Betrages der Sonnenstrahlung am Äquator 
und dafür einer Zunahme in den höheren Breiten. Mit einer Schiefe der Ekliptik 
von 24^43' findet Meech für den Äquator eine Abnahme von 1-65 Wärmetagen, 
zwischen 40® und 50® ist die Änderung nahezu Null,, am Pol beträgt sie + 7-64 
Thermaltage. ^) 

Den Einfluss der Änderungen der astronomischen Elemente behandelt auch 
Hargreaves in der oben zitierten Abhandlung.^). 

2. Verteilung der Intensität der Sonnenstrahlung an der Erdober- 
fläche selbst, am Grunde der Atmosphäre. 

Jener Teil der Strahlung, welcher bis zum Grunde der Erdatmosphäre auf 
der Erdoberfläche selbst anlangt, kann (s. S. 27) ausgedinickt werden durch Jq^, 
wenn J die Intensität der Strahlung an der oberen Grenze der Atmosphäre, q der 
Transmissionskoeffizient und d die Dicke der durchstrahlten atmosphärischen Schichten 
ist. Mit hinlänglicher Annäherung kann d = sec z gesetzt werden, wenn z die 
Zenitdistanz der Sonne bezeichnet, oder was dasselbe, gleich 1 : sin h, wenn h die 
Sonnenhöhe bezeichnet. Es ist also: 

dW = C sin hq^/®^^^ dt und sin h = sin d sin cß -f- cos ö cos (p cos t. 

Die Integration dieser Gleichung für t = — t^ bis + t würde die Wärmemenge, 
die im Laufe eines Tages auf den Erdboden gelangt, liefern. Diese Integration 
lässt sich aber auf gewöhnlichem Wege nicht durchführen. 

A. Angot war deshalb genötigt, um das sehr wichtige Problem zu lösen, 
welche Wärmemengen (bei ganz heiterem Himmel) zur Erdoberfläche selbst ge- 
langen, einen indirekten aber sehr mühsamen Weg einzuschlagen. Er berechnete 
direkt die Intensität an der Grenze der Atmosphäre und dann für die Transmissions- 
koeffizienten q = 0-9, 0.8, 0-7 und 0-6, die Intensität der Strahlung J q*^ an der 
Erdoberfläche während eines Tages von Stunde zu Stunde für eine bestimmte Breite 

1) K. Ball hat von diesem Satz Amvendnng gemacht in seinem Buche ,,Th6 cauhe of an Ice ago.“ London 
18Ü1. Vergl. Handbuch der Klimatologie. B. I. Kapitel „Klimaanderungen“. 

-) Meech giebt dem Äq.uator 365^4 Thermaltage. 

2) Hargreaves, Cambridge Phil. Transactions. XVI. P. I. pag. 59 etc. 
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und bestimmte Deklination der Sonne Deiait ei hielt er fui jeden Tag fünf 
Kurven, deren Flächeninhalt mit dein Planimeter, nach Trapezformeln und nach dei 
Simpsonschen Eegel eimittelt wuide und die täglichen Wai mesummen liefeite 
Diese Eechnung winde fiu die c5 = 0, 4, 8, 12, 16, 20, 22^ und 23^27' noid- 
licli und südlich, somit für 15 Epochen des Jahres und für jeden 10 Bieitegiad 
dmchgefuhit Die auf diesem Wege eihalteiien Wärmemengen der einzelnen Tage 
und dei Monatssummen bilden die Giundlage unserei jetzigen Kenntnisse über die 
Erwaimung dei Eidoberflache selbst duich die Sonnenstiahlung unter verschiedenen 
Bieiten und zu veischiedenen Jahieszeiten D 

Einige dieser wichtigen Daten sind schon S 41 iihtgeteilt woiden -) 

Die Yeiteilung dei Waimestiahlnng dei Sonne an dei Eidoberflache unter 
dem Einflüsse der Atmosphaic bat aucli W Zenker uiitei sucht und clabei andeie 
Wege eingeschlagen als Angot. Ei suchte dabei den thatsaclilichen Veilialtnisseii 
noch spezieller Eechnung zu tragen 

Koi malwerte von bleibender Bedeutung in dem Umfange, wie sie Angot ab- 
geleitet hat, konnte ahei Zenker dabei nicht erzielen 

B Theorie der vertikalen Temperatur Verteilung in der Atmosphäre 
Warmeanderung mit der Hohe bloss als Folge aufsteigender und 
niedersinkender Luftbewegungeu Winde die Atmosphaie nur vom Erd- 
boden her erwärmt, also dei Teinperaturzustand in jedem Abstande vom Boden niu 
von veitikalen Konvektionsstiomungen henuhien, so winde die vertikale Tempeiatiii- 
verteilung sehr einfache Gesetze befolgen, deien Entwickelung in thiiiilichster Kinze 
und Einfachheit im Nachfolgenden gegeben werden soll 

1 Trockene Luft Wird eine gewisse Wärmemenge auf ein Luftquantum 
ubertiagen, so biingt dieselbe zwei Wirkungen hervor die Tempeiatur des Luft- 
quantums steigt, zugleich aber tritt auch eine entspiecliende Volumzunahine des- 
selben ein, welche, weil dabei ein äusserer Druck uberwunden werden muss, eine ge- 
wisse Arbeitsleistung leprasentiert, zu welcher eine bestimmte Wärmemenge benötigt 
wird Man darf sich diese Voi gange als unabhängig von einander und kniz auf- 
einanderfolgend vorstellen und kann dahei die Gleichung aufstellen 

dQ = Cvdt + Apdv, 

dQ kleine Waimemenge, Cy spez Waime der Luft bei konstanten Volum, A Wärme- 
äquivalent der Arbeitseinheit ■*) 

Der erste Summand rechts entspiicht der Wärmemenge, welche zur Eiwaimimg* 
des Kilogiamms Luft um dt Grade notig war, der zweite dem Waimeaqinvaleiit 
der Arbeitsleistung bei der Ausdehnung des Gasvolums um dv gegen den äusseren 
Druck p 

Das Mariotte-Gay-Lussacsclie Gesetz®) eigiebt bekanntlich die Gleichung 

q A Angot, RecliereTie's thöoreti<it^ös snr la distribution de U Cluilour a la surface du globe AnnalG'i 
d.u Bureau Ceutial M4t de Fuut-o de 1883 Paris 1885 Man s auch Mat Z 1880 S 510 

ä) Man h auch Handbuch der Klimatologie BIS 109 u 126 

*) W Zenker, Die Verteilung dei Waime auf dei Eidobeiflache Berlin 1888, Spuiigei 
*) Das Aibeitsliguivalent dei Wäimoeinheit J ivill ich mi folgenden stets zu 427 Kilogramm -Metei au- 
nehmen, das Waimeäquivalent dei Arbeitseinheit, das hier am häufigsten in Eechnung zu stellen ist, odai 1 . J 
= A setze ich deshalb gleich 0 00231 Kilogramm-Kaloiieu 

5) Aus (vp / 1 -f- ttt) — (v'p' / 1 4- atO folgt, wenn man statt (,1 +■ 0 0ü367)t setzt a (273 -f t) = «T, 
(vp/T) = (v'p'/T') Setzt man im Normalzustand p' = 10333, d i Druck eiiiei Atmospldiie, == 273, ahaoluto 
Temperatui des Gefiierpunktes, v' = 0 7734 Volum der Gewichtseinheit, so wiul v'p' T' =: E =» 29 27 für Luft 
und allgemein vp = ET 
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vp = RT, wo R eine Konstante für ein Gas von bestimmter Dichte ist, und zwar 
= Po Vo :To, für trockene Luft also ==29-27. 

Dann ist: pdv = Rdt— vdp, somit: 

d Q = Cy dt AR dt — A v dp = (cy -[- A R) dt — A v dp. 

Die mechanische Wärmetheorie lehrt, dass Cy ^ AR = Cp, d. i. die spezifische 
Wärme hei konstantem Druck, repräsentiert.^) Mit Rücksicht darauf und auf die 
obige Relation v = (RT:p) geht unsere Gleichung über in: 

I. dQ = cdt — AKT — • 

P 

Gehen die Temperatur- und Druckänderungen (oder Volumänderungen) ohne 
äussere Wärmezufuhr vor sich, so ist dQ==0 zu setzen und die obige Gleichung 
liefert die Gesetze der sog. „adiabatischen^^ Druck- und Temperaturänderungen. Solche 
treten ein, wenn grössere Luftmassen komprimiert oder ausgedehnt werden, ohne dass 
von aussen Wärme zugeführt wird oder verloren geht, was man beim Aufsteigen 
oder Niedersinken grösserer Luftmassen als ziemlich zutreffend voraussezen darf , 
noch mehr, wenn der Luftdruck aus irgend einem Grunde rasch steigt oder sinkt. 

a) Temperaturänderungen in der Atmosphäre bei rascher Zu- oder 
Abnahme des Luftdruckes. Dieselben berechnen sich aus I, wenn dQ = 0: 


setzt man A = 


cdt = ART-‘’£-, 

P 


somit 


T, 

dp cp ’ 


1/^27, R — 29*3, c = 0*238, T rund zu 273® (0® C.), so wird: 


clt/dp = 78*7 :p. 

An der Erdoberfläche, wo p = 760 mm gesetzt werden kann, ist somit: 

dt =0*104 db, 

b Barometerstand in Millimeter. 

Eine Druckänderung von 1 mm bewirkt eine Temperaturänderung von 0*1®. 
Es müssen deshalb die Druckänderungen sehr gross sein und sehr rasch vor sich 
gehen, um merkliche Temperaturänderungen zu bewirken. Selbst wenn im Laufe 
eines Tages das Barometer um 20 mm sinkt, giebt das bloss 2® Änderung, die 
neben den anderen zufälligen Änderungen wenig zur Geltung kommen dürfte. In 
höheren Niveaus, wo p kleiner, werden auch die Druckänderungen in gleichem 
Masse kleiner, es ändert sich deshalb der Wert von dt in Wirklichkeit kaum mit 
der Höhe. 

Nur bei völlig gesättigter Luft wird deshalb Nebelbildung, besonders in höheren 
Niveaus, infolge rascher Luftdruckabnahme eintreten. ‘^) 

b) Temperaturänderungen in aufsteigenden oder sinkenden Luft- 
massen, die weder Wärme abgeben noch empfangen: 


1) Donlcen wir uns die Luft in einen Cyliiider eingescWossen mit bewogliehem Declcel , so wird derselbe 
bei einer Meinen Erwarmung um die Strecke d s gegen den äusseren Druck p vorgescboben. Ist o die Fliiclio 
desselben, so ist die Arbeit dL= odsp oder dvp. Es ist somit dL = pdv==:Edt (da p konstant). Die Arbeits- 
leistung bei der Erwärmung um ergiebt die Integration von t = t' bis t = t'-f-l, somit L=s=E und deren 
Wärmeäquivalent AE. Zur Erwarmung eines Kilogramms Luft um bei gleichzeitiger entspreebeuder Aus- 
dehnung wird deshalb die Wärmemenge Cy -f AE, d. i. Cp benötigt. 

2) Über J. Berschels „Barometric füg“ s. S. 240. Herschel sieht sie (Meteorology, pag. 94) für sehr 
häufig eintretend an. - Sehr oft tritt die niedrigste Temperatur in einer Kälteperiode an deren Endo ein, wenn 
das Barometer schon stark gefallen ist. Beetz meinte, die Druckvermindoruiig könnte die Ursache davon sein, 
was aber nach obigem nicht wahrscheinlich ist. 
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c cit = ART 


P ’ 


logii 





dt A E d p 

Aß 



Dies ist die bekannte Poissonsche Spannungsgleicliung, welche die Beziehungen 
zwischen Diuckanderungen und Temper atuianderungen im „adiabatischen‘‘ Zustande 
ausdruckt 

Sie lautet in der gewöhnlichen Foim, in der sie Poisson aufstellte. 

Ic — 1 


1 CI t^ 
1 “■{“ cct 


= f-"') 

p/ 


wo k das Verhältnis der spezifischen Warme bei konstantem Druck Cp zui spezi- 
fischen Warme bei konstantem Volum bedeutet, Cp : c^ == 1-405 etwa 

Setzt man a im Zahler und Nenner als Faktor hei aus und. berücksichtigt, 
dass AR = Cp — Cy, so fuhrt man die Gleichung in die vorhin abgeleitete Form 
über Man hat somit die beiden wichtigen Beziehungen 

T' /•n'\0 2S8 


oder 


L 

P 


.T; 

VT 


Aus diesen Gleichungen kann man Temperatur und Diuck in aufstoigenden 
oder herabsinkenden Luftmassen berechnen 

Zur Beantwortung der in der Meteorologie zumeist vorkommenden Fiagen ist 
aber diese Form des Ausdruckes der Temperaluranderung mit der Hohe unbeq[ueni 
Man muss den Druck kennen, um die Temperatur berechnen zu kennen-, in den 
meisten Fallen handelt es sich aber darum, die Temperatm in einer gewissen 
Hohe kennen zu leinen oder das Mass der Temperaturandorung fui ein bestimmtes 
Hohenintervall 

Man muss deshalb für die Druckanderung die entsprechende Hohenanderung 
in die Gleichung I ein fuhren Erhebt man sich in der Atmosphäre um die kleine 
Höhendifferenz dh, so nimmt der Druck ah um das Gewicht dieser Schicht, also 
um dh(i, wenn q die Dichte, oder da p = 1 : v, v = RT p, so kommt: 


— dp = pdh = 

somit, wenn dieser Wert von — dp in I eingestellt wiid. 

II dQ = cdt -j- Adh = 0 oder ^ oder 

d h c Je 

Die Warmeanderung mit der Hohe in aufsteigenden oder niedersinkenden Luft- 
massen ist deshalb von der Hohe selbst unabhängig (soweit dies mit J der Fall 
ist, also praktisch vollkommen) und m allen Hohen gleich dem reziproken Wert 
aus dem Produkt des Arbeitsäquivalentes der Wärmeeinheit und der spezifischen 
Warme des Gases (der Luft) 

Es ist dt . dh = — 1 : (427 X 0-238) = — 0 00984, 

oder hinlänglich genau pro 100m Der umgekehrte Wert dh • dt ist gleich 
101-6, die Luft muss etwas über 100 m emporsteigen, damit ihre Temperatur um 
1^ abnimmt 
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Man kann daher den Satz aufstellen, dass in trockenen aufsteigen- 
den Luftmassen die Temperatur um je 1® pro 100m abnimmt. 

In einer trockenen Atmosphäre, welche bloss von unten durch Konvektions- 
strömungen erwärmt würde, würde die Temperaturabnahme überall gleichförmig 1® 
pro 100 m betragen.^) Dasselbe würde eintreten, wenn wir uns die Atmosphäre 
in vertikaler Eichtung vollkommen gemischt denken, so dass jedes Luftteilchen, das 
früher oben war, jetzt unten ist und umgekehrt, wobei jede Wärmezufuhr oder -Ver- 
lust ausgeschlossen sein soll. 

Man nennt diesen thermischen Zustand der Atmosphäre deshalb den Zustand 
des konvektiven Temperaturgleichgewichts. Dieser Zustand bringt es mit sich, 
dass, wenn eine Luftinasse in ein anderes Niveau gebracht würde, dieselbe von selbst 
(durch Volumänderung) die Temperatur in diesem Niveau annelimen und daher da- 
selbst im Grleichgewicht sich befinden würde. Sie würde keinen Auftrieb und keinen 
Abtrieb erfahren. 

Hat aber eine Luftmasse bei diesem Zustande eine etwas höhere (oder eine 
niedrigere) Temperatur und erhält sie einen geringen Impuls zu einer aufsteigenden 
(sinkenden) Bewegung, so wird sie bis an die Grenze der Atmosphäre steigen (resp. 
sinken) können, da sie in jedem Niveau durch Ausdehnung (Kompression) wärmer 
(oder kälter) ankommt und daher die Bewegung im gleichen Sinne fortsetzen muss.^) 

In Bezug auf vertikale Bewegungen in der Atmosphäre bei verschiedenen 
Zuständen der Temperaturabnalime mit der Höhe kann man daher folgende Fälle 
unterscheiden : 

dt/dh = pro 100 ni. Indifferenter Gleichgewichtszustand 

dt/dh )> pro 100 m. Labiler Gleichgewichtszustand 

dt/dh 1^ pro 100m. Stabiler Gleichgewichtszustand. 

Der erste Fall, der des konvektiven Temperaturgleichgewichts, ist schon erörtert 
worden. Im zweiten Falle kommt eine aufsteigende Luftmasse überall wärmer an, 
sie kommt deshalb nicht mehr von selbst zum Stillstand, im dritten Falle kommt 
sie überall kälter an, kann daher, sowie der erste Impuls verbraucht ist, nicht mehr 
weiter steigen. 

Strenge genommen gelten diese Kesultate nur unter der Bedingung, unter wel- 
cher sie abgeleitet worden sind, nämlich, dass — dp== :^^dh ist-, bei davon stark 

XVi 1 

abweichenden Formen der Druckabnahme muss auch die Temperaturänderung auf- 
steigender Luftmassen eine andere sein. Der extreme Fall, eine Temperaturver- 


1) Auf auderoii Himmelsliörpeni mit AtmosphUren von anderer spezifischer Warme hat der Quotient 1 : J e 
natürlich andere Werte. Für eine Wnsserdampfatmosphare z. B. würe e= 0.481, somit dt / dh = 0.00487 , die 
Wärmeahiiahme somit kaum pro 100 m. Bei 20^ mit Waaserdampf gesättigte Luft (im Meeresniveau) gieht 
aber doch noch 0.968° pro lOO m. 

2) Es könnte scheinen, da.ss die.s im Widerspruch mit dem Prinzip der Erhaltung der Energie steht, da 
hier ein kleiner Temperaturühersehuss ^eine sehr grosse Arbeit leistet. Der Widerspruch verschwindet, wenn 
man bedenkt, dass eine etenso grosse Luftmasse an Stelle der aufsteigeiiden lievabsinkt ; in dem einen Falle 
wird Arbeit geleistet, in dem anderen eine ebenso grosse Arbeit wiedergewonnen. Es ist deshalb auch unrichtig, 
anzunehmen, dass die Erkaltung der aufsteigenden Luftma.sson da.s Wärmeäquivalent der bei dieser Hebung der 
Luftmassen geleisteten Arbeit ist ; die Erkaltung ist nur eine Folge der Ausdelumngsarbeit. Sie unterbleibt daher 
auch, wenn ein nicht ansdehnsamer (fester) Körper in einer Flüssigkeit von grösserem spezifischen Gewicht 
als er selbst aufsteigt. Ein solcher erwärmt sich auch nicht, wenn er umgekehrt in einer leichteren Flüssigkeit 
hinabsinkt. Ein Senkblei, dass in eine Tiefe von 9 km hinabfällt, müsste sieh sonst erheblich erwärmen. Mau 
sehe darüber die Abhandlung von W. von Bezold: Über die Temperaturänderuugen auf- und absteigender 
Liiftströme. Met. Z. 1S9S. S. 441 etc. 
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teilimg in der Atmosphäre, hei welcher in vertikaler Richtung der Luftdruck sich 
nicht andeit, alle Schichten gleich dicht bleiben (derselbe soll spater behandelt 
werden), zeigt dies auf den eisten Blick Doch sind extreme vertikale Luftdruck- 
anderungen nui innerhalb kleiner Hohenintervalle in Wirklichkeit vorhanden, so 
dass im allgemeinen die obigen Satze auf die wirkliche Atmosphäre mit hinläng- 
licher Genauigkeit Anwendung finden Ganz genau gelten sie aber nur für eine 
Atmosphäre im Zustande des konvektiven Temperaturgleichgewichtes oder im Innern 
so mächtiger aufsteigender Luftmassen, dass die umgebenden Druckverhaltnisse 
keinen merklichen Einfluss haben 

Die Poissonsche Gleichung ist allgemeiner, da sie gestattet, das Verhältnis 
der absoluten Temperatuien in veischiedenen Hohen aus dem beobachteten Vei- 
haltnis dei Luftdiuckwerte oder umgekehrt zu berechnen 

Enthalt die auf&teigende Luft Wassei dampf, so wird dadurch deren spezifische 
Warme etwas erhobt, was die Warmeabnahme verlangsamt, aber bei den in der 
Atmosphaie in Betracht kommenden Verhältnissen kann dieser Einfluss völlig un- 
beachtet bleiben (s. Anmerkung 3 S 754), so lange keine Kondensation des Wasser- 
dampfes eintritt. Sobald aber eine solche stattfindet, andern sich durch die frei- 
werdende latente Dampfwärme die Verhältnisse ausserordentlich, so dass sie Gegen- 
stand einer speziellen Untersuchung weiden müssen Bei niedersinkenden Luft- 
massen, che sich ja erwärmen, was die Kondensation ausschhesst, gelten die obigen 
Ausfuhrungen auch für feuchte Luftmassen 

Bemerkung über die Hohe der Atmosphäre In einer nur von unten 
erwärmten trockenen Atmosphaie wurde die Temperatur des absoluten Nullpunktes 
schon eintreten in emei Hohe, die gegeben ist durch 

0 00984 h =2730 h = 27744 m, 

m ca 28 km Hohe wurde der absolute Nullpunkt eri eicht und in einer Hohe von 
ca 19 — 20 km wurde die Luft schon flüssig werden 

Die Beimengung des Wasserdampfes ändert an diesem Resultat nicht sehr viel, 
denn die Wirkung desselben reicht kaum über 10 km hinaus, wo nach den Ergeb- 
nissen der Ballonfahrten eine mittlere Temperatur von rund — 50^ angenommen 
weiden darf Von diesem Niveau aufsteigende (also von unten durch direkte Er- 
warmung am Boden und durch Wasserdampf kondensation erwärmte) Luft winde 
auch schon in einer relativen Hoho von* 

0 00984 h = 2230 , h = 22 7 km, 

also absolut in ca 33 km den absoluten Nullpunkt erreicht haben. 

Für eine reine Wassei dampfatmospbare erhält man aber, wegen der grossen 
latenten Dampfwarme, doch nahe 350 km Hohe ^) 

c) Wie gross ist die Warmeabnahme mit der Hohe, hei welcher die 
unteren Luftschichten spezifisch leichter werden als die oberen, somit 
von selbst aufsteigen? 

Wenn die Warmeabnahme mit der Plolie auch etwas grosser ist als rund 
pro 100 m, so kann die Luft doch ohne weitere starke Überwärmung oder einen 
ihr besonders erteilten vertikalen Bewegungsimpuls nicht von freien Stucken auf- 
steigen, da sie dabei noch immer spezifisch schwerer ist, als die zunächst darüber 

Man selie Näheies darftter bei Sprang' Die yertilcale Abnahme des Lnftdrnekes und der Temporatm 
Met Z 1888 B, XXUI S 460 

2) Man s A Bitter , Aufwendung der mechamsclien Wärmetlieorie auf kosmologiscliB Probleme Hannover 
1879 § 2 n 3 
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lagernde Schicht. Das Überschreiten des Zustandes des indifferenten Temperatur- 
gleichgewichtes muss eine bestimmte Grösse erreichen, dann erst setzt sich die Luft, 
wie im Ballon, durch den Auftrieb, den sie von der Umgebung erfährt, von selbst 
in Bewegung. Welche Wärmeabnahme nach oben dazu nötig ist, berechnet 
sich leicht. 

Mit Beibehaltung der früheren Bezeichnungen (q die Dichte der Luft) er- 
halten W^ir • T> rn 2 T> j. 

p KTdp — pEdt p 




d() : 


dp 

P 


dt' 

■ -rp 


KT ' E^T^ ET' 

wenn demnach wird, so wird dp = 0, die Dichte ist in allen vertikalen 

p T 

Schichten die gleiche; ist aber dt : T noch grösser, so nimmt die Dichte nach 
oben ab. 

Eine etwas speziellere Lösung, die aber eine bestimmtere Antwort giebt, er- 


halten wir, wenn wir einsetzen 
abnahme nach oben einführen. 

dp = 


— dp = dh, also das Höhenmass der Wärme- 
Daim ergiebt sich, da 

p ET 


d(> 

dh 


ET 

P 


dh , dt 
, ET 




P 

, _L 

RT2 VR^ clli/’ 


p dli /I 


RT’* \ R ^ dh/ 




als Ausdruck der Abnahme der Dichte mit der Höhe. 

dt/dh ist normal negativ. Wird die Wärmeabnahme mit der Höhe gleich dem 
reciproken Wert von E, dann wird d()/dh = 0, die Dichte, das spezifische Gewicht, 
der Luft bleibt in allen vertikalen Schichten die gleiche, die Druckabnahme mit der 
Höhe wird durch die rasche Zunahme des spezifischen Gewichtes der Luft kompen- 
siert. Ist aber die Wärmeabnahme noch rascher, dann werden die unteren Schichten 
spezifisch leichter als die oberen, sie müssen mit Auftrieb in die Höhe steigen. Die 
Grenzbedingung ist: 

dt/dh = 1 : 29-27 = 0-0342. 

Nimmt die Temperatur um mehr als für je 29 m (rund) ab, oder um mehr 
als 3-4^ pro 100 m, so steigt die Luft von selbst auf.Ü 


Für Wasserdampf ist E 


Po^ 


10333 X 1*241 
: 273 


= 47-0 , 


1/E = 0*0213. 


In einer Wasserdampfatmosphäre wird das absolute labile Gleichgewicht schon 
bei einer Wärmeabnahme von 2® pro 100 m erreicht. Die warme, sehr feuchte 
Luft über einem besonnten feuchten Boden steigt deshalb auch viel leichter auf, 
als trockene Luft von gleicher Temperatur. 


Für 


eine Wasserstoffatmosphäre ist E = 


10333 X 11.11 

¥73’ 


= 420-6, 1/E 


1) Ist eine derartige Erwürniiing der imtersteu LuftscMeliten , z. B. in Wüsten, über einer selir grossen 
Fläcbe gleicbförinig oingetreten, so kann der Zustand, da seitwürts pressende dielite LuftseMebten felilen, 
eine Weile anlialten. Wird aber an einer Stelle das Oleichgowicbt gestört, dann strudelt die ganze tiberwärmte 
untere LnftscMclit in die Höhe und bildet Staubtromben (tanzende Derwische, Devils), die aber ziemlich kurz- 
lebig sind und kaum sehr grosse Höhe erreichen, da trockene Luft heim A.ufsteigeu zu rasch abkühlt. 

Hann, Lehrh. d. Meteorologie. 48 
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= 0 00238 Schon bei einei Waimeabnahnie von 0 24^ pio 100 m sind die 
unteieii Schichten spezifisch leiclitei als die oberen 

Bei einer mittleien Temperatuiandeiiing mit der Hohe, wie sie in unseier At- 
mosphäre existieit (0 6^ ca), winden deshalb in einei Wasserstoffatmospbaie die 
unteicn Schichten schon mit Gewalt in die Hohe steigen Ein vertikales Teinperatnr- 
gleichgewicht kann in einer solchen nur bei sehr langsamer Warmeabnahme bestehen 

II Warmeabnahme mit der Hohe in feuchten aufsteigenden Luftmassen. 
Enthalt die aiifsteigende Luft Wassei dampf, so wiid, sobald durch die dabei stalt- 
findende Abkühlung um pio 100 m der Taupunkt eii eicht worden ist, Wassei - 
dampf kondensieit und die frei werdende latente Waime desselben vermiiideit von 
diesem Punkte an die Warmeabnahme Es wnd ja dei anfsteigenden Luft Warme 
zugefuhrt Die Berechnung der Tempeiatiiranderung der Luft unter diesen Yerhalt- 
nissen hat wohl zuerst Wm Thomson (Loid Kelvin) geliefert ^) Eme eleganteie 
und viel kürzere Losung dei Aufgabe, die Warm eabn ahme mit der Hohe in auf- 
steigeudcn feuchten Luftstromen zu heieclmen, hat Peslin (1868) gegeben^), dem 
wir deshalb in der nachfolgenden Darstellung folgen wollen 

So lange die aufsteigende feuchte Luft noch nicht den Taupunkt erreicht hat, 
gelten die \oihin für trockene Luft entwickelten Gesetze ^) Sowie aber dei Sättigungs- 
punkt ei reicht ist, wird bei weiterem Aufsteigen um die kleine Hohe dh die Uampf- 
nienge dq kondensiert, wenn q die in einem Kilogramm feuchtei Luft ent- 
haltene W asserd ampfm enge bezeichnet Die dabei fiei werdende Wärmemenge ist 
rdq, wenn r die latente Waime des Wasserdampfes bezeichnet 

Die Gleichung II (S 750) geht nun über, da dQ = — hi 

— idq = cdt -|- Adh 

Da q = 0-623 , so ist log q = log 0 623 + log e — log b. 


somit 

dq 

de 

db 

n 

II 

1 


1 

T 

e 



somit 

q 

auch 

II 

+ 

1 

clq = q — 



1) Wm Tliombou, Oa ilie Convective Eq.uilibrium of ti-mperature in the Atmospliere Mem Lit and 
Pliil Soc of Manchester Sin III Yol II 1805 Read Jan 1802 Wm Thomson ’bereehiiet zuerst die Wärm e- 
ahnahme in tioohoner Luft aus dei Poissonschen Gleichung Er Itommt dann zu den bekannten Resultaten 
und zu der Folgerung, dass sohon in ca 27V2kin der absolute Nullpunkt eiieicht werden würde Dies ist uii- 
wahrscliemlicli Wärmestrahlung vom Erdboden muss die theoretiscbö Wärmeahnahme veimindein Sir William 
sagt dann ,,Dr Joule hat behauptet, dass die Kondensation des Wasserdampfes in den aufsteigenden Luft- 
stiömen die Hauptursache sei, dass die thatsächliche Wäinieabnahme so langsam erfolgt Ich habe deshalb die 
folgende Untersuchung heigofügt, m welcher der Effekt der Kondensation in Betracht gezogen wird “ 

2) Peslin, Sur les mouvements g^neraux de l’atmosphere Bull hebdomadaire de PAssoo Sciontifiguo 
de France Tome III 1868 Nr 67 vom 10 Mai Ich habe dann später dem lesultierenden Differentialguotienten 
emo ffbeisiohtlichere und zur Rechnung b6q,ueme Foim gegeben und die Aveiteren Konsequenzen entwickelt. 
Die Gesetze der Tompeiaturänderung in aufsteigendon Luftstiömen Zeitschrift f Met. IX 1874 S 195 etc 

s) Die spezifische Warme feuchter Lutt c' ist alleidings ein wenig grossei als die der trockenen Luft, 
aber bei dem m der Atmosphäre vorkommenden Gewichtsveihältnis zwischen trockener Luft und dom bei- 
gemengten Wasaerdampf kann der Unterschied vernachlässigt werden 

Die Dampfmenge q, die in einem Kilogramm feuchter Luft enthalten ist, beträgt, wenn e die Dampf- 
spannung und b den Barometerstand bezeichnet q=s0 623e • (b — 0 877e), s S 220, wofür man setzen darf 
0 623e b Da die spezifische Wärme des Wasserdampfes 0 481 ist und m einem Kilogramm feuchter Luft q 
Wasserdampf und 1 — q trockene Luft, so ist die spezifische Wärme der feuchten Luft o' = 0 238 (1 — q) 
-h 0 481 q Nehmen wir (Maximalfall) e = 20 mm, b = 760, so erhalten uir selbst in diesem Palle nur c' =: 0 231 
+ 0 008 = 0 242 statt 0 238 für ganz trockene Luft 
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c dt -f- 



^i+Ildl. + AdI, = 0, 
^)d.+ (|l + A)dh = 


0 , 


dt 


A + 


KT 


dh 


c + rq 


de 


1 

e dt 

Wärmeabnahme mit der Höhe in gesättigt feuchten aufsteigenden Luftströmen. 

Alle Grössen in dieser Formel sind bekannt, r latente Dampfwärme = 59 6*7 
— 0*6 t pro Kilogramm, q aus obiger Formel leicht zu berechnen (s. auch Tabelle 

de i 

S. 214), nur der Ausdruck ^ ist noch zu erläutern. In den Werken über 

e dt 

mechanische Wärmetheorie, z. B. bei Zeuner, findet man Tafeln, in denen die 
Werte desselben für 5 zu 5^ gegeben sind. Es giebt aber auch die Formel von 
Magnus für die Dampfspannung in ihrer Abhängigkeit von der Temperatur ein 

Sie liefert^): 

de 1 4025 

"dt ‘ * 


bequemes Mittel, zu dieser Kenntnis zu gelangen. 


Temperatur 
de 1 
dt e 


--20 

.087 


—15 

.083 


—10 

.077 


e 
—5 
.074 


(235+t)2 
0 ‘ 5 

.0715 .070 


10 

.06G 


15 

.064 


20 

.062 


25 

.0595 


300 

.057 


Will man ganz genau rechnen, also für q den genauen Wert einsetzen, sowie 
auch die spezifische Wärme feuchter Luft, so muss auch für K statt rund 29*3 der 
entsprechende Wert für feuchte Luft, der etwas grösser i.st und mit dem Dampfgehalt 
wächst, genommen werden. Die Dichte feuchter Luft findet man S. 215. Da aber 
die Kechnungsergebnisse nie in voller Strenge auf die wirklichen Verhältnisse in 
der Atmosphäre Anwendung finden, ist eine solche Verschärfung der Kechnung, 
welche die Formeln weitläufig macht, nicht nötig.®) 

Die mittelst dieser Formel von mir berechneten Werte des Differential quotien- 
ten dt : dh für gesättigt-feuchte Luft sind schon oben auf S. 241 mitgeteilt worden. 

Erweiterte Tabelle der Temperaturgradienten in feuchter auf- 
steigender Luft. Die neueren Wolkenstudien und Ballonfahrten haben es 
wünschenswert gemacht, die eben zitierte Tabelle dieser Temperaturgradienten 
für niedrigere Temperaturen zu ergänzen, was in der folgenden Tabelle geschehen 
ist. Sie dürfte neben den Diagrammen von Hertz und Keuhoff, welche 
die betreffenden Fragen auf graphischem Wege genauer beantworten, immer- 


q Die Fomol von Magnus lautet: 


e = 4.525 X 10 


wo a= 7.4475 und 1) = 234.70 C., somit: 


b -J- 1 * 


log e = lüg eo -f- lüg 10 


at 

b -f- 1 ’ 


wenn natürliche Logarithmen genommen werden, wo log 10 = M ^u setzen ist. Die Differenzierung liefert weiter: 


f— (' 


Cb -P t)adt — at dt' 


■)- 


M 


ab 

(b+T)^ 


dt. 


(b + 1)3 

2) Die strenger abgeleitete Formel findet man bei Sohncke, Met. Z. B. XV. S. 41, und in R-Rühl- 
manns Handbuch der mechanischen Warmetheorie. B. II. S. 786. 1885. 


48 * 


75G 


Zui Theorie dei Wanne veiteilung in dei Eiclatmospliaie 


liin noch Verwendung finden, da sic bei der etwas unbestimmten Natur der Auf- 
gabe hinlänglich genaue Auskünfte in übersichtlicher Weise giebt 


Tempel atin dei dampfgesattigt (von veischiedenen Seehohen) aufsteigenden Luft 


Lntt- 

dniclv 

—30 

—25 

—20 


— U) 


0 

5 " 

'io~~ 

15 

20 


Soelioho 





Tempel atui abnahme 

pro 100 m 





7G0 

0 93 

0 91 

0 8G 

0 81 

0 76 

0 69 

0 63 

0 60 

0 54 

0 49 

045 

0 41 

0 

700 

93 

91 

85 

80 

74 

68 

62 

59 

53 

48 

44 

40 

700 

GOO 

92 

88 

83 

77 

•71 

65 

58 

55 

49 

44 

40 

37 

1900 

500 

91 

86 

80 

74 

68 

62 

55 

52 

46 

41 

38 



3300 

400 

-89 

85 

77 

71 

63 

57 

50 

•47 

42 

38 





5100 

300 

87 

80 

72 

G5 

57 

51 

44 

42 









7300 

200 

84 

74 

•64 

57 

49 

43 

38 

— 


~ 

— 

— 

10600 


Die folgende Tabelle von Neuhoff eiganzt unseie Tabelle in andeier Eichtung 
und erhtuteit die auf S 309 gegebenen Ausführungen in besonders klarer Weise 


Ul 


Waimeabnahme mit dei Hobe pro 100 m (veitikale Tempeiatmgiadienten) 
vom Mecresniveau aus zu verschiedenen Seehoben adiabatisch aufstei gen der 
gesättigt- fenchtei Luft -von verschiedene! Anfangstempeiatur 


Süoliülie 

0 

1000 

201JO 

3000 

4000 

5000 

oouo 

7000 

AnfaugH- 

tomneiatur 

Tempel atiirgiadient (pio 100 in) 



-20 

0 86 

0 90 

0 95 









__ 

—10 

•75 

82 

87 

89 









0 

•62 

68 

75 

82 

88 







10 

54 

56 

56 

65 

•73 

80 

84 



20 

44 

46 

49 

51 

57 

59 

63 

•72 

30 

37 

37 

38 

40 

42 

43 

45 

48 


Eine vollstandigeie Losung der Aufgabe, die Temperatur und den Luftdruck 
in aiifsteigenden feuchten Luftmasson zu beieclmen, haben niEoim von Formeln und 
Diagiammeii H Ileitz und jungst Neuhoff geliefeit (Deutsche Mot Z B I 1884 
S 421, Abhandlungen des Kgl Preussisclien Meteorologischen Instituts B I Nr G. 
Berlin 1900) Eine Wiedergabe dei von Neuhoff berechneten genauen, überaus 
nützlichen Tafeln war ihres Umfanges wegen leider nicht möglich und es kann 
hier nur auf selbe verwiesen werden Das Diagramm von Hertz ist diesem Buche 
beigegeben Auch W. v Bezold hat den Gegenstand in allgemeiner Foim von 
anderen Gesichtspunkten aus behandelt (Sitzungsberichte dei Berliner Akad. 1888 
XXI), hier kann ebenfalls nur darauf bmgewiesen weiden 


Genäherte Formel fui feuchte Luft Man erhalt eine der Poisson- 
schen Foimel für trockene Luft ents^irechende Gleichung für feuchte Luft, wenn 
man sieh eilauht, für kleinere Tempeiaturuntei schiede die bei der Kondensation fiei 
werdende Dampfmenge der Temperatur abnahme propoitional zu setzen, eine Voraus- 
setzung, deren Zulassigkeitsgrenzen aus dem folgenden sich ergeben werden Be- 
deutet (D die bei der Temperaturabnahme um aus einem Kilogiamm feuchter 
Luft durch Kondensation frei weidende Wärmemenge, so erhalt man aus 


cö dt == c dt — ART 


dp 


1) Temporatur an dar ErdobeifLüelie 10*^ nnd. Wlirmeabnalimo 0 6 pro 100 ra angenommen 
0 Nenhoff, Adiabatische Zustandsänderungen feuchter Luft 
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dp 

P 


’c + OJ 


AE 


dt 

T 


Po 


c + 
ÄR 


oder 


AR 




Po' 


dieselben Gleichungen wie oben S. 750, nur mit dem Unterschied, dass die spezifische 
Wärme der Luft hier durch die bei der Abkühlung um frei gewordene Dampf- 
wärme CD erhöht erscheint. Die Werte des Exponenten e = (c wachsen 
natürlich mit der Temperatur und gelten deshalb nur innerhalb beschränkter Tem- 
peraturintervalle. Sie wachsen aber auch mit der Abnalime des Luftdruckes, weil 
die in einem Kilogramm gesättigt-feuchter Luft enthaltene Dampfmenge bei gleicher 
Temperatur mit der Abnahme des Luftdruckes zimimmt (s. Tabelle S. 214). 

Werte von (c -|- cu) : AE. 


Temperatur 

—10 

0 

10 ■ 

20 

300 C. 

Luftdruck 7G0 

4.0 

4.5 

5.5 

6.4 

8.0 

„ 380 

4.5 

G.0 

7.3 

9.0 

11.0 


Das Spannungsgesetz feuchter Luft bei adiabatischer Ausdehnung ist daher 
genähert z. B. bei 10^ und 7 60 mm: 

p:p„ = (T:To)5-» ■ oder T : T» = (p : p„)0-is . 

Für a> = 0, also für trockene Luft gehen die obigen Gleichungen selbstverständ- 
lieh in die Poissonsche Form über.’) 

Bauernfeind hat aus seinen hypsometrischen Beobachtungen den Exponenten 
der Poissonschen Gleichung, (k — l):k, auf empirischem Wege so zu bestimmen 
gesucht, dass er mit den zugehörigen beobachteten Werten von p und T möglichst 
genau in Übereinstimmung steht. Er erhielt aus 100 korrespondierenden Beobach- 
tungen von Luftdruck und Temperatur in verschiedenen Höhen (die durch Nivelle- 
ment bestimmt worden waren) k = 1-216, weshalb er mit Ettcksicht auf die ge- 
ringe Genauigkeit der Bestimmung k, rund =1-2 setzte. Dann wird; 


P=| 

^ T y- 

T 

oder = 

-(iS 

Po 


To 



Diese einfache Eelation hat demnach für mittlere Zustände der unteren atmo- 
sphärischen Schichten Gültigkeit. Sie stimmt mit obigem Wert von e für 15^ ca. 
überein, gilt also für den Sommer unserer Breiten.^) 

Sie entspricht, wie man sich leicht überzeugt, einer Wärmeabnahme von 0*57® 
pro 100 m, wie sie in der That aus den Beobachtungen in Gebirgen im Mittel ge- 
funden wird. 


Erläxiterung der „ Adiabaten“-Tafel von Hertz. Für die Art der Be- 
nutzung seines Diagramms giebt Hertz selbst die folgende Anleitung: 

Gegeben sei im Meeresniveau eine Luftmasse von 750 mm Druck, 27® Tem- 
peratur und 50 Proz. relativer Feuchtigkeit. 

Welche Zustände durchläuft diese Luftmasse, wenn sie ohne Wärmezufuhr 
in höhere Schichten der Atmosphäre und damit unter niedrigeren Druck versetzt 
wird, und in welchen Plölien über dem Meeresniveau werden angenähert die ver- 
schiedenen Zustände erreicht? 

Zunächst sucht man in der Tafel denjenigen Punkt, welcher dem Anfangs- 
Stadium entspricht. Wir finden ihn als Schnittpunkt der horizontalen Isotherme 27 


Th. Reye, Die Wirbelstüme. Hanaover 1872. S. 220 etc. 

2) Baue rufe in. (1, Beobaehtimg^eu und UntersucliuBgeii über die Genauiglceit barometiiselier Höheii- 
mossungeii. Mliiicheu 1862. Abschnitt: Physikalische Konstitution der Atmos]}hEre. Die Resultate haben aber 
keine Aveitere physikalische Bedeutung. 
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und der vertikalen Isobaie 750 Wir bemerken, dass er fast genau auf der 
punktierten Linie 22 liegt; das bedeutet, dass unsere Luftmasse in jedem 
Kilogiamm ihres eigenen Gewichtes 22 Gramm Wasseidampf enthalten musste, 
um gesättigt zu sein Da sie aber nur 60 Proz Feuchtigkeit hat. so enthalt sie 
nur 110 Giamm Wasserdampf im Kilogiamm Dies raeikcn wii uns fui spater 
Fernei fahren wir auf der Isohaie 750 vertikal abwärts zur Hohenskala, die sich 
am unteren Eande der Tafel findet und lesen hier 100 m ab Der Knllpunkt der 
Hohenskala liegt also um 100 m unteihalb des von uns als Anfangspunkt gewählten 
Niveaus und wn haben deshalb von allen spateren Ablesungen der Hohenskala 
100 m abzuziehen, um die Hohen über dem Meeresniveau zu erhalten. Heben wir 
nun unsere Luftmasse in die Hohe, so wild die Eeilie der Zustande, welche sie 
durchlauft, zunächst gegeben duich diejenige Linie des Systems a, welche durdi 
den Anfangszustand geht.^) Eine ausgezogene Linie findet sich nicht vor, wir 
mtei polieren deshalb eine solche Wenn die Zahl der sich kieiizenden Limen ver- 
wirrend ei scheint, so nehmen wir einen Papiei streifen und legen ihn paiallel dem 
gerade heti achteten System, es fallt dann alle Veiwiriimg fort Um nun den Zu- 
stand etwa in der Hohe 700 m kennen zu lernen, suchen wir den Punkt 700+100 
= 800 in der Hohenskala und gehen senkrecht in die Hohe, bis wir unsere Linie 
a tiefen. Der Schnittpunkt giebt 687 mm Diuck und 19 3^ Temperatur Wir 
dürfen aber die Linie a nur bis zu demjenigen Punkte benutzen, iii welchem sie 
die punktierte Linie 11 schneidet. Denn dass wir diese Linie eireichen, bedeutet, 
dass wir zu einem Zustand gelangen, in welchem die Luft nur noch eben 11 Giamm 
Wasser im Kilogramm dampfförmig zu enthalten veimag. Da wir nun 11 Gramm 
im Kilogramm haben, so beginnt bei weiterer Abkühlung die Kondensation Der 
Druck für den Punkt beginnenden Niederschlages ist 640 mm, die Tempeiatui 13*3^ 
Dies ist nicht etwa die Temperatur des uisprim glichen Taupunktes, sondern sie 
ist niedriger Die punktierte Linie 11 schneidet die Isobaie 750 bei 15 8^, und 
dies ist der ursprüngliche Taupunkt Da abei ausser der Abkühlung der 
Luft auch eine Vergrosserung des Volums deiselben stattgefunden hat, so hat sich 
das Wasser noch bis 13 3^ dampffoimig erhalten können. Die Plohe, in der wir 
uns befinden, entspricht der unteren Gienze der Wolkenbildung, sie betiagt ungo- 
fahl 1270m Um die Zustande weiter zu verfolgen, legen wir duich den Schnitt- 
punkt eine Kurve des Systems ß und folgen dieser. Dieselbe fallt viel langsamer 
gegen die Abscissenaxo ah, als die bisher benutzte Lime a, es ändert sich also 
die Temperatur jetzt viel langsamer mit der Hohe als bisher, was in dem Frei- 
werden der latenten Waime des Wasseidampfes seinen Giund hat Nachdem wir 
nun 1000 m seit dem Beginn der Kondensation gestiegen sind, ist die Temperatur 
nur bis 8 2^ also nur um 0*öl® auf j’e 100 m, gesunken Wir befinden uns auf der 
punktiGiten Linie 8 9 und ersehen daraus, dass jetzt noch 8*9 Gramm Wasserdampf 
vorhanden sind, dass also in diesen ersten 1000 m der W olken schiebt 2-1 Gramm 
Wasser pro Kilogramm Luft kondensiert worden sind Die Temperatur 0^ erreichen v ir 
bei dem Drucke 472 mm und in der Hohe 3750 m, wahrend wir sie schon in der 
Hohe 2600 m erreicht hatten, wenn die Luft trocken gewesen wäre und wir die 
Linie a nicht hätten verlassen müssen 4 9 Gramm Wasser oder 45 Proz des ge- 
samten Wassergehaltes erweisen sich jetzt als kondensiert, und dieser Teil beginnt bei 
weiterer Ausdehnung zu gefiieren. Bis aber nicht das letzte Teilchen Wasser ge- 

1) Die BacTastateii a, y, vrelelie die Systeme ''bezeicluieu , ■^Mrd man in Meinen Kreisen am Rande der 
Tafel finden Za jedem dorsellien ffilirt eine Lime desjenigen Systems, welclies bezeiclinet werden soll. Die 
Zustandsänderang unseres Beispiels ist in der Tafel durch eine gestriclielte Limo angegeben 
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rroren ist, kann die Temperatur nicht weiter sinken, und wir werden daher auf 
eine gewisse Strecke die Temperatur 0^ gleichmässig beibehalten. Um zu erfahren, 
bis wie weit, dient uns die Hilfstafel zwischen der Höhenskala und der grösseren 
Tafel. Wir fahren auf der Isobare 472 hinunter bis zur punktierten Linie dieser 
Tafel, wir legen durch den Treffpunkt eine Linie parallel den schrägen Linien der 
Hilfstafel und gehen auf dieser Linie bis zu derjenigen horizontalen Linie, welche 
durch die Zahl 11, das Gewicht des gesamten Wassers, charakterisiert ist, und 
welche wir leicht zwischen die gezeichneten Horizontalen 10 und 15 interpolieren. 
Sobald wir diese Linie erreicht haben, lesen wir den Druck ^ = 463 mm ab und 
kehren zur grossen Tafel zurück. Bei dem gefundenen Drucke ist der Gefrierungs- 
prozess beendigt, die Höhenschicht, innerhalb deren er stattfand, hat eine Dicke von 
nahezu 150 m. Auffallen muss es, dass den punktierten Linien zufolge die Menge 
des dampfförmigen Wassers während des Gefrierungsprozesses wieder ein wenig 
zugenommen hat. Dies ist indes ganz richtig, es hat ja das Volum zugenommen, 
ohne dass die Temperatur gesunken wäre. Mit dem Drucke 463 mm verlassen 
wir die Temperatur 0^. Das Wasser, welches jetzt noch niedergeschlagen wird, 
geht unmittelbar in den festen Zustand über. Da bald nicht mehr viel Wasser 
dampfförmig ist, so beginnt die Temperatur wieder mit der Höhe schneller zu 
sinken. Wir erfahren die verschiedenen Zustände, indem wir uns derjenigen der 
Linie 7 anvertrauen, welche durch den Punkt 463 auf der Isotherme 0“ gelegt 
werden kann. Die Temperatur — 20^, bis zu welcher unsere Tafel benutzbar ist, 
wird erreicht in der Höhe 7200 m und bei dem Drucke 305 mm; nur 2 Gramm 
Wasser finden sich jetzt noch luftförmig im Kilogramm, die übrigen 9 sind kondensiert. 
Interessiert es uns, zu wissen, wie sich die Dichte in diesem Zustand zur Dichte 
im Anfangszustand verhält, so legen wir durch die entsprechenden Punkte zwei 
Parallelen zur Linie 6 . Dieselben treffen die Isotherme 0^ bei den Drucken 330 
und 680. Wie diese Drucke, d. h. wie 33:68, so verhalten sich die Dichten zu 
einander und wie 33 und 68 zu 76, so verhalten sie sich zur Dichte der Luft 
im Normalzustände von 0^ und 760 mm Druck. 

Alle diese Angaben sind direkt aus der Tafel abgelesen. Fehler, die stören 
könnten, finden sich wohl nur in den Höhenangaben. Diese beziehen sich nämlich 
genau genommen auf das Aufsteigen in einer Atmosphäre von der überall gleichen 
Temperatur 0^. Meist aber wird anzunehmen sein, dass die Temperatur der 
Atmosphäre überall die gleiche sei, wie die der aufsteigenden Luftmasse. Mit 
einem Minimum von Kechnung kann man die hieraus entspringenden Fehler be- 
deutend reduzieren. So fanden wir den Punkt beginnenden Niederschlages bei 
dem Drucke 640 mm. Diesem entspricht die Höhe 1270m nur dann, wenn die 
Temperatur 0^ ist. In unserm Fall aber lag sie zwischen 27® und 13®, also im 


20 


Mittel bei 20®. Bei dieser Temperatur muss die Höhe um oder 

Z I o 


14 


grösser 


sein, da die Dichtigkeit der Luft um den gleichen Bruchteil kleiner ist, als bei 
0®, die Höhe beträgt also in Wirklichkeit zwischen 1350 und 1400 m. 


Wir müssen das Beispiel noch durch die Erwähnung besonderer Fälle ergänzen: 

1. Wir nahmen an, dass während des Gefrierstadiums noch die ganze ursprüng- 
liche Wassermenge von 11 Gramm in der Luft enthalten gewesen sei. Dies wird 
nun allerdings nur bei sehr schnellem Aufsteigen zutreffend sein, in anderen Fällen 
wird vielleicht der grösste Teil des kondensierten Wassers als Regen herausgefallen 
sein, und also nur ein Bruchteil desselben zum Gefrieren gelangen. Hat man eine 
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Schatzung, wie gioss diesei Bruchteil ist, so gestattet die Tafel immer noch die 
Entnahme der richtigen Verhältnisse Hatte man in unserem Beispiel Grund zu 
der Annahme, die Hälfte des bis 0® kondensierten Wassers sei entfernt worden, 
so waien bei Eneichung dei Isotheime 0^ nur noch 8^5 Gramm Wasser im Kilo- 
giamm Luft vorhanden gewesen. Wir waren alsdann bei der Benutzung der Hilfs- 
tafel nicht bis zur Horizontalen 1 1, sondern nui bis zur Horizontalen 8 5 herab- 
gegangen und hatten die Temperatur 0*^ schon bei 466 mm Druck verlassen, dies 
waic der einzige Untei schied gewesen 

2 Hatten wir nicht 50 Proz , sondern lOPioz relativer Feuchtigkeit m unseim 
Beispiel angenommen, so hatten wir die Linie a benutzen können bis zui punk- 
tierten Linie 2 2. Dieser Schnittpunkt findet sich bei 455 mm und — 13 6^, also 
bedeutend imtei Null Es waie also zu einer Bildung flüssigen Wassers gar nicht 
gekommen, und also auch nicht zu dem Stadium dei Hagelbildung, sondern nur 
zu einei Sublimation des Wassers aus dem dampfförmigen m den festen Zustand 
Wir waren von dem Schnittpunkte mit der Linie 2 2 aus unmittelbar derjenigen 
Linie des Systems 7 gefolgt, welche sich durch diesen Schnittpunkt hatte legen 
lassen Die Frage ist nicht uninteressant Welchen Taupunkt durfte unser Ge- 
menge in seinem Anfangszustand von Druck und Temperatui höchstens besitzen, 
wenn die Kondensation flüssigen Wassers, d. h die Kondensation obeihalb 0^ eben 
vermieden sein sollte"^ Um sie zu beantworten, verfolgen wir die Linie a bis zur 
Isotherme 0® und finden hier die punktierte Linie 5*25 Wir hatten also höchstens 
5*25 Gramm Wasser im Kilogramm Luft haben dürfen Um nun zu erfaliien, 
bei welchei Tempeiatur die Luft beim Diuck 750 mm alsdann gesättigt gewesen 
wäre, gleiten wii auf der Lime 5-25 hinauf bis zur Isobare 750 mm und tieffeu 
dieselbe bei der Tempeiatur 4 8^ und dies ist dei gesuchte Maximalwert des 
Taupunktes “ 

IV, Der naicktliclie Temperaturgaiig und der Stralilungskoefftzient 
der atmospliärisclien Luft. 

Der Temperaturgang wahrend des Tages ist wegen dei tumultuosen Voi gange, 
welche die Erwarmung des Bodens m den unteren Luftschichten hervoibringt, 
selbst für ganz lieiteie Tage einer mathematisch-physikalischen Behandlung kaum 
zugänglich Der nächtliche Warmegang hingegen, welcher duich die Abkühlung 
der unteren Luftschichten infolge der Warmeausstiahlung entsteht, vei lauft viel ein- 
facher und regelmassiger, weil die erkaltete schwere Luft am Boden ruhen bleibt 
und auch auf die horizontalen Luftströmungen in hohem Giade dampfend einwirki 
Die am Boden ruhenden, der nächtlichen Wärmeausstrahlung unterliegenden Luft- 
schichten folgen bei ihrer Abkühlung den Gesetzen der Wärmestrahlung und ihre 
Temperaturanderungen sind deshalb ein ziemlich einfaches physikalisches Problem, 
bei dessen Behandlung man auch Auskünfte über die Grosse des Strahhmgs- 
koeffizienten der Luft erwarten daif, wie J. Manier und W Trabert gezeigt 
haben 

Die Abkuliluug eines Körpers durch Wärmeausstrahlung gegen eine Umhül- 
lung von konstanter Temperatur erfolgt zuerst rasch, dann immer langsamer, in 
einer geometiischen Progression nach dem Argument der Zeit Die Temperatur 
sinkt nach Sonnenuntergang sehr rasch, dann immer langsamer bis zum Sonnen- 
aufgang. 
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Schon Lambert liat den nacbtliclien Wärmegang als eine Exponentialfunktion 
der Zeit x, dargestellt in der Form^): 

t =: t0 — ]— -Ä. • 

Dieser Ausdruck, in welcliem A und b konstante Grössen sind, stellt iii der 
That den näcbtlicben Tempei'aturgang vortrelflich dar, wie "Weilenmann und 
Angot an den Beobachtungen gezeigt haben. 

Indem Weilenmann den nächtlichen Wärmegang durch die Lambertsche 
Gleichung für Bern, Hobarton, Batavia, Prag, S. Bernhard, Petersburg, Toronto und 
Genf berechnete^), gelangte er zu dem sehr interessanten Eesultate, dass die Grösse 
b in der Lambert sehen Gleichung für alle Orte konstant ist. 

Er fand: 


Bern 

1 Hobarton | 

Batavia | 

Prag 

|S. Bernhard j Petersburg j 

Toronto | 

Genf j 

Mittel 

b = 0-86 

0-86 

0-88 

0-87 

0-86 0.87 

0-87 

0-87 

1 0-867 


Dadurch erhält die Lambertsche Gleichung eine ganz besondere Bedeutung 
für die Physik der Atmosphäre. 

Angot hat dieselbe noch erhöht, indem er die Konstante b nach den Beob- 
tungen des nächtlichen Wänneganges an ganz heiteren und ganz trüben 
Tagen zu Paris (Parc S. Maur) in allen Monaten berechnet hat. Er fand im 
Mittel für die ganz heiteren Tage b = 0-87, für die ganz trüben =0-86, also 
auch identisch für diese entgegengesetzten Witterungszustände und Strahlungsver- 
hältnisse. Als verlässlichsten Mittelwert nimmt Angot 0*869 und der nächtliche 
Wärmegang wird daher repräsentiert durch die Gleichung: 

t = t0 + AXO.869*^ , 

X in Stunden nach Sonnenuntergang ausgedrückt (x = 0 für Sonnenuntergang). 
Auf diese W'eise erhielt Angot folgenden nächtlichen Wärmegang für Paris. 

Konstanten des Temperaturganges zu Paris von Sonnenuntergang 
bis Sonnenaufgang. 

Jaimar | Februar | Mllrz | April | Mai | Juni | Juli | August | Septbr. j Oktober |Novemb.| Dezemb. 


Heitere Nächte. 


fo 

-5.9 

—3.9 1 

-2.1 

0-1 

3*1 

7.6 1 9.1 1 

9.0 

i 6-5 

0-1 

-2-3 1 

-3.5 

A 

7.5 

8-5 

10.4 

11-1 

11*3 

I 

10-7 ( 10-9 1 
’rübe Nächte. 

10.7 

1 9.3 

9-2 

8-0 1 

5*2 

% 

0*6 

2.9 

4-7 

5.9 

8.7 

10.9 1 12.9 

14-3 

1 12-2 

1 8-8 

5.5 i 

2-6 

A 

2.’2 

1 24 

1 3.2 

1 4.2 

1 44 

1 4.2 1 3.9 1 

3.1 

1 3-1 

1 2-7 

1 2-5 1 

1-9 


Die 

Summe tß -f- A repräsentiert die Temperatur 

bei Sonnenuntergang, 

to ist 


die Temperatur, welche für x = co (bei einer imendlich langen Dauer der Aus 
Strahlung) erreicht werden wüirde, A endlich repräsentiert die Erkaltungsgeschwindig- 
keit, denn die Gleichung des Wärmeganges gieht: 


1) Lambert, Pyrometrie. Berlin 1779. 

2) A. Weil eil mann, Über den täglichen Gang der Temperatur in Bern. Schweiz. Meteorologische Be- 
obachtungen. IX. Jahrg. 1872. — A. Angot, Influenee de la nebulosite sur la Variation diurne de la tenipera- 
tuie de Paris. Annales du Bureau Central 1888. V. Memoires. 

3) A. Weilenmann hat aber nicht die Lambertsche Form der nächtlichen Temperaturkurve als ge- 
geben angenommen, sondern eine selbständige mathematische Untersuchung des nächtlichen Wämegango« an- 
gostellt, welche scliliessHch auch auf die Lambertsche Form derselben geführt hat. 
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Doi ncichtlicho Tempeiatuigang etc 


= A X 0 869Mog 0 869 = — 0 1405 A X 0 869^ 
dx 

Die El kaltiiiigsgescli will digk eiten sind, für gleiche Zeiten nach Sonneniinteigang 
m den verschiedenen Monaten den entsprechenden Weiten von A proportional 
Dieselben sind demnach in heiteien Nachten ca dreimal giosser als in trüben und 
erreichen im Jahreslaufe ihren Maximalwert im FiuhhngJ) 

Der Konstanten b hat Weilenmann eine andeie physikalische Bedeutung 
helgelegt, als seine Nachfolgei in der Untersuchung des nächtlichen Warmeganges 
Maurer und Trabert Nach Weilenmann hat b die Bedeutung 
wo h das Absoiptionsvei mögen dei Wärmestrahlung der Luft gegen die Erde und 
umgekehrt darstellt ,,Da nun b für jeden Oit und jede Jahreszeit sich als kon- 
stant ei wiesen hat und zwar gleich 0 867, so ist auch 11== 0375 konstant, und 
gleich dem Emissionsvermögen des Erdboden^“ 

Mauiei aber zeigt, dass der ei kältete Erdboden durch Waimeleitung nur die 
allerunterste Luftschicht beeinflussen kann®), etwa bis zu einer Hohe von 3 ra. Eur 
alle oberhalb gelegenen Luftmassen ist der Verlauf der Temperatur wahrend der 
Nachtstunden bloss von dei atmosphärischen Strahlung abhängig 

Unter dieser Voraussetzung wiid die Temperatuiabnahme duich Wärmeaus- 
strahlung irgend eines Volumelementes (Volumeinheit) der unteren Luftschicht durch 
die Relation ausgedruckt weiden können 

— ()cdt = ö'(t — dx 

insofern man sich den Einfluss der Strahlung der Atmosphäre, sowie auch insbe- 
sondere jene von Seite der erkalteten Ei doberflache her, auf die betrachtete 
Luftschicht durch den Einfluss einei einzigen Hülle ersetzt denkt, deren (konstante) 
Temperatur zu t^ angenommen wird, 0 wäre dann der Stiahlungskoeffizient der 
Volum einheit (d i die Waimemenge, welche bei der Temperatuidifferenz Eins in 
der Zeiteinheit, hier die Stunde, ausgestrahlt wiid) Die Giosse der Erkaltung 
des Volum elementes ist von der spezifischen Warme c (bei konstantem Diuck) des- 
selben und von dessen Dichte (weil der Masse desselben) abhängig, also gleich pcdt 
Man kann aber auch, wie Trabert hervorhebt, wohl mit mehr Recht die 
Strahlung nicht von dem Volumen, sondern von der Masse sich abhängig denken, 
also von der Menge der strahlenden Teilchen, und den Strahlungskoeffizienten der 
Masseneinheit ö m die Gleichung einfuhren, die dann lautet 

— cdt = ö (t — to) dx 

Erweist sich aus den Beobachtungen der Strahlungskoeffizient \on der Dichte 
der Luft unabhängig, erhalt man aus den Beobachtungen auf Beiggipfeln die gleichen 
Werte desselben, wie aus j'enen an Stationen der Niederung, so ist die Annahme 
von Trabert als richtig anzunehmen Es ist dann (>==()(>' Die Beobachtungen 
bestätigen, wie sich ei geben wiid, diese Annahme als zutreffend. Wir erhalten so- 


i) Den Einflu&s einer Suhneedecko liat Angot ans den Beobaclitnngen wälirend klarer Xäehto dos De- 
zember 1879 abgeleitet Ei fand fiir den nliobtlicben Wilrmegang derselben die Gleichung 

t= - 15 5 + 92 XO 869^ 

A ist fast /■weimal grosser als im Mittel des De/ember und fast fünfmal grosser als an trüben Dezembertagen 
J. Maurer, "Über die theoretische Daistellung des Tempeiaturganges während der Nachtstunden, und 
die Grösse der Ton dei Atmosphäre ausgestrahlten Wärmemenge Annalen der Schweiz Meteorologischen Cential- 
anstalt XXII Jahrgang 1885 Nr. 5 — W. Tiahert, Der tägliche Gang der Temperatm und des Sonnen- 
scheins auf dem Sonnhlickgipfel Donkscbiiften der Wiener Abad B LIX Wien 1892 
Siehe S 81 Anmerkung 
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mit, wenn nacli Trab er t ö für die Massenehiheit genommen wii'd, — cdt also die 
Abkühlung der Masseneinheit darstellt, die Gleich nng: 

— c dt — (> (t — t^) d X, 

G 

— X 

somit t — to = A e =Ab^ 

0 

wenn wir b==e setzen, um die Lambert sehe Form der Gleichung zu erhalten. 
Die physikalische Bedeutung von b ist nun klar, es ist lognat. b == — —== Kon- 
stante für ein bestimmtes Gas, also für die atmosphärische Luft in unserem Falle. 
Die vorhin angeführten Werte von b nach Weileiimann und Angot haben er- 
geben, dass in der That b für alle Orte, sowie auch bei heiterem, wie bei trübem 
Himmel den gleichen Wert hat. Trabert hat die Eechnungen von Weilenmann 
und Angot noch weiter fortgeführt und die Grösse b für 42 Stationen der ver- 
schiedensten Lage und von mittleren Temperaturen zwischen — 6^ und 26® be- 
rechnet.^) Es zeigt sich log b von der Temperatur unabhängig und ebenso von 
der Dichte der Luft, da die Werte von b für den Sonnblick, Säntis, S. Bern- 
hard dieselben sind wie z. B. für Calcutta, Bombay und Batavia (iogb= — 0-063 
und — 0-063). 

Trabert schliesst daraus, erstens dass der Strahlungskoeffizient der Massen- 
einheit konstant sei (nicht aber jener der Volumeinheit des Gases) und zweitens, 
dass die Strahlung der Masseneinheit der absoluten Temperatur einfach proportional 
ist.^) Unter den atmosphärischen Bedingungen dürfen wir diesen Satz als erwiesen 
betrachten. 

Wir können nun den Strahlungskoeflizienten der Luft berechnen aus dem 
Mittelwert von b. Es ist: 

log b = loge log e = 0-4343, c = 0*238, 

somit erhalten wir für Luft 

log b== — 1-827 c oder ü = — 0-547 log b. 

Kun ist log b= — 0-066 im Mittel der 42 Stationen, somit (7 = 0-0361 Kalorien. 

Die Masseneinheit Luft strahlt demnach in der Stunde 0-036 Kalorien aus 
gegen eine Fläche von einer um 1® niedrigeren Temperatur. Für einen Kubikeenti- 
meter Luft bei 0® und 760 mm Druck giebt dies eine Ausstrahlung von 0-466 
X 10"”^, Maurer hatte hierfür 0-418X10”^ gefunden. 

Die Strahlung von 1 Gramm Luft von der Temperatur von 0® gegen eine 
Fläche von der absoluten Temperatur Null 23ro Stunde ergiebt sich daraus zu 9-83 
Kalorien. 

Es können noch Zweifel darüber bestehen, ob der von Maurer und Trabert 
ermittelte Wert von ö den wirklichen Strahlungskoeflizienten der atmosphärischen 
* Luft vorstellt, die Rechnungsergebnisse selbst bleiben davon unberührt. Die Ver- 
suche, den Strahlungskoeffizienten direkt durch Experimente zu messen, lieferten 
einen etwas grösseren Wert für 0.‘^) 

1) Trabert, Die Wärmestralilung der atmospliäristtlien Luft. Met. Z. XXVII. 1892. S. 41. 

2) Nicht eine Funktion der Temperatur selbst, Avie die Strahlung der OberÜfiche der festen Körper, •welclio 
nach Stefan der vierten Potenz der absoluten Temperatur proportional ist. 

3) Man s. darüber Hntchinson, Cleveland Abbe und Trabert in Met. Z. B. XXVII. 1892. S. 258 
bis 266, ferner Frank Very, Atmospheric Radiation. \V. ß. Bull. G. Washington 1900. Met. Z. 1901. S. 223. 
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Aus dem von Manier gefundenen Weit dei Au&stiablung beieclniet Cleve- 
land Abbd eine Abkühlung dei Luftmassen durch Strahlung von 2 88^ C pio 
Tag (bei einem Tenipeiatui gefalle von 1®) Soll diese duich eine hei absinkende 
Bewegung kompensiert werden, so muss dieselbe 294 ra pio Tag betiagen Die 
adiabatische Eiwaimung hebt dann gerade die Eikaltnng durch Btiahlung auf 

Eine Folgerung aus dem nächtlichen Tempeiatuigang auf dem Sonnblickgipfel 
lasst sich hier passend anschhessen 

"Wählend m den Niederungen die heiteien Tage nui im Sommeihalbjahi 
mit einer hoheicn Temperatur schliessen, als sie anfangen, im Winter abei mit 
einer niediigeien, schliessen auf dem Sonnblick die heiteren Tage das ganze 
Jahr hindurch mit einer höheren Tempeiatui, als ihrei Anfangstempeiatur 
Es ist schon fruhei erörtert woiden, dass dies seine Uisaclie m dei niedersinkeii- 
den Bewegung der Luft auf den Eeiggipfeln wahrend heiterer Tage hat, die Luft 
wird dabei dynamisch erwärmt 

Tiabert berechnet die Geschwindigkeit der niedei sinkenden Bewegung der 
Luft aus dem Temperaturuberschuss, welchen das Ende der heiteien Tage auf dem 
Sonnbhek gegen deren Beginn aufweist. In etwas anderer Form lasst sich diese 
Eechnung so fuhien 

Im Jahiesmittel ist auf dem Sonnblick die Tempeiatui zu Beginn der heiteren 
Tage um Mitternacht — 1 11^^, am Ende derselben wieder um Mitternacht -j-O 18 
Die Temperaturzunahme betiagt somit lund 13®, oder die Wärmezufuhr für 1 kg 
Luft 0 310, also der stündliche Waimegewinn 0 013 Kaloneii 

Wenn die mittlere Warmeahnahme mit der Hohe pio Längeneinheit mit ß be- 
zeichnet wird, so ist der Untei schied des Waimegehaltes eines Kilogramms Luft m 
einem um dh lioheren Niveau, in dem die Luft vor einer Stunde sich noch befand, 
gegen jene auf dem Gipfel ('wenn c die spezifische Waime der Luft) c/3dh Sinkt 


che Luft um dh herab, so betragt die Tempeiaturzunahme bekanntlich 


A 

c 


dh, die 


Waimezunahme also Adh Die herahsinkende Luft wird daliei auf dem Gipfel mit 
einem Warmezuwaclis von Adh — c/3dh = (A— c/9)dh ankommen Die Beobach- 
tungen ergaben denselben zu 0-013 Kalorien, = 0 0049, somit erhalt man 


dh: 


0 013 


A — c// 


10 9m 


Wenn also die Luft stündlich um 10 9 in oder pro Sekunde nm 0 003 m herab- 
sinkt, so genügt dies, den Temjiei aturuberschuss am Ende dei heiteren Tage zu 
erklaien, soweit auf die Warmcaussti ahlung keine Rücksicht genommen 
wird Dieselbe erfordert natürlich cm raschcies Herabsinken, um den beobach- 
teten Temperatureffekt zu eikläien 


Y. Die vertikale Verteilung des Luftdruckes in ihrer Abhängigkeit 
von Temperatur und Feuchtigkeit. 

I Ableitung der einfachsten Satze Bei einer Erhebung um die kleine 
Höhendifferenz dh, in welcher die Dichte der Luft q ist, aiideit sich der absolute 
Druck um dp und es besteht die Relation: 

— dp = () dh, Q — 


IL 

RT’ 
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logn p : 


— dp 
= Po • 




oder 


:poe 


h 

■ ET 


ist; 

ET ’ p 

h 

ET’ 

wenn für T ein konstanter Wert angenommen wird für das ganze Höhenintervall h.' 

Diese Gleichung bildet den Ausgangspunkt zur Beantwortung verschiedener 
Fragen, welche in der Meteorologie beantwortet werden müssen. 


1. Beziehungen zwischen den Luftdruckänderungen am Pusse und 
auf dem Gipfel eines Berges von der relativen Höhe h bei gleichzeitigen Ände- 
rungen der Temperatur in der Luftschicht h. 

Es werden im nachfolgenden statt der absoluten Drucke p^ und p die ent- 
sprechenden Barometerstände B und b eingesetzt, was hier ohne weiteres zulässig 
erscheint. 

Aus logn b = logn B — 

folgt das totale Differenziale (h konstant): 


db _dB 


hE , 


db =dB 



bh 


dt. 


Das erste Glied sagt, dass die Druckänderungen von unten nach oben im Ver- 
hältnis des Barometerstandes abnelmien, das zweite giebt den Einfluss der Tem- 
peraturänderung der Luftschicht auf den Barometerstand in der Höhe an. 

Z. B.: Wie gross und in welchem Sinne müsste die Temperaturänderung in 
der Luftschicht zwischen Sonnblickgipfel (3106 m) und dem Meeresniveau sein, da- 
mit ein Steigen des Barometers unten um 10 mm (dB = -[- 10 mm) den Luftdruck 
oben unbeeinflusst lässt? 

b = 520mm, h = 3l06, E = 29*3, T = 273^ gesetzt, giebt: 

-^,ä<it = 0-74dt. 

Ändert sich die mittlere Temperatur der Luftschicht unterhalb des Spnnblick- 
gipfels um 1^, so ändert sich oben der Luftdruck im gleichen Sinne um 0*74 mm. 

Setzen wir nun dB =10 mm, B etwa gleich 762 + 10 mm = 772, so muss, 
wenn db = 0 sein soll: kqq 

0 = 10 + 0-74 dt, 

dt somit = — 94^ sein. 

Wenn also im Winter ein Steigen des Barometers um 10 mm mit einer Tem- 
peraturdepression von — 9° verbunden ist, so bleibt der Luftdruck auf dem Sonn- 
blickgipfel dabei un geändert. Bei konstanter Temperatur aber wäre der Luftdruck 
oben um 6*7 mm gestiegen. 

Der Einfluss, welchen die Temperatui'änderungen auch bei konstantem Luft- 
druck auf die Barometerstände auf Berggipfeln haben müssen, ist merk wnitdi ger- 
weise selbst von Meteorologen zuweilen unbeachtet geblieben und hat dann zu 
eigentümlichen Vorstellungen und Erklärungen Veranlassung gegeben. Die obige 
Gleichung beantwortet in einfacher Weise alle darauf bezüglichen Fragen. 
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2 Das Baiometer als Tliei mometei Die Gleichung lasst noch eine 
andere Anwendung zu, auf deien piaktische Wichtigkeit ich schon mehimals auf- 
nieiksam gemacht habe Werden auf einem hoheien Berggipfel und an dessen 
Busse gleichzeitig Baioineterstande aufgezeichnet, so gestatten diese Daten die 
Änderungen der mittlcien Lufttempei atiir (genauer des spezifischen Ge- 
•v^ichtes dei&olben mit Einschluss des Wasserdampfgehaltes, s spater) in der Luft- 
schicht dazwischen viel genauei zu beiechnen, als es diuch eine direkte Messung 
mittelst Theimometer möglich vaie, deren Angaben ja den Einflüssen der Strahlung 
uuterhcgen und die auch nicht m so kuizcn vertikalen Abstanden aufgcstellt weiden 
können, um eine iiclitige Mitteltempeiatur der ganzen Luftschicht zu hefein Die 
konstanten Barometeifehlei haben keinen Einfluss auf das Resultat, die Hohe h 
braucht nicht mit allci Genauigkeit bekannt zu sein, T muss alleidings genaheit 
richtig \on Fall zu Fall nach Temperatui ablesungen oben und unten eingesetzt 
weiden Die wichtige Fiagc, ob die Jahiesmittel der mittleren Lufttemperatui in 
den Tropen mit dei Sonneiifleckenperiode variieien, wäre auf diesem Wege am 
sicheistcn zu beantworten Man konnte die Änderungen dei wahren mittleren Tem- 
peiatur und des Wasserd am pfgeb altes der Luft^) in einer Schicht von 2^/2 km etwa 
von Jahr zu Jahr durch Barometei ablesungen z B auf dem Dodabetta Pik in Sud- 
indien sehr genau beiechnen 

Aus dei olugen Gleicliung folgt 

(äh aB\ 

ä t - Yh ( B ) J ” h \h B ) 

Bei erstcie Ausdiuck ist lui die numeiische Reclinuiig kequeiuei 

Setzt man fiu den Dodabetta Pik nach den Beobachtungen aut demselben b = OGO S, t — 11 S*-’ 
Tompeiatui im Meeiesnueau 26*^, also mittleie Tempeialur 19‘\ h~ 2633 m, T = 282", so wud-^) 

/ b\ 

== löio, also dt:- 181 fdb — dBj^j 

Zieht man von dei beobachteten Di uckandeiung oben die aut den Bai ometei stand b leduzieite 
Liiftdruckändemng unten ab, so giebt dei Rest, multipliziert mit 1 81, die Temperatui - (und Feuclitig- 
koits-)Anderung m dei daiimter liegenden Luftschicht von 2 6 km Mächtigkeit an Diese Methode der 
Beiechnung ist daher recht empfindlich. Je giosser die Seehohe, um so mein natuihch 

Ist dB = 0, so ist dt ~ 1 81 clb, odei dt — 0 55 db 

3 Berechnung des Gefälles der Flachen gleichen Druckes in einei 
bestimmten Hobe zwischen ungleich ei wärmten Breitegraden, Man kann 
sieb die Aufgabe stellen zu berechnen, welches Diuckgefalle in der Hohe von 
4300 m zwischen dem Äquator und 39^ noidl. Br im Januai nur eine Folge der 
ungleichen Temperatur der Luftschichten bis zu dieser Hobe sein mag Diese Hobe 
ist gewählt, weil sich das Rechnungsergebnis mit Beobaebtungsergebnissen in ziem- 
lich gleicher Hohe vergleichen lasst 

Setzen wir die Temperatur vorerst überall konstant gleich jener des Gefrier- 


D Das ist ein besonderer Vorteil, weil die Sonnenwärme zum Teil auch zur Verdunstung des Wassers 
aufgewendet wird und somit auch dieser Teil der Sonnenwirlcung m dem Reclmungsergebnia zum Voi schein kommt 
2) Um bei höheren Temperatuien auch der Luftfenchtigkeit genähert Rechnung zu tragen, welche mit der 
Temperatur zunimmt, und das spezifische Gewicht derselben vermindert, wie die zunehmende Terapeiatur, so 
eihoht man (“iiehe später) den Ausdehnungskoeffizienten der Luft ein wenig Wir wollen statt 0 00367 setzen 
0 0038 Dann wird To=ss263'^ (daher oben 282*) und E=! po SqTo— =30 4 

Von dieser Annahme wird auch später Gebrauch gemacht werden Bei Tempeiaturen von 0® und darunter 
rechnet man besser mit To = 273 und R =; 29 3 

Ein Fehler von in der Annahme von T in obiger Rechnung beeinflusst die Faktoren von db und dt 
nur um ein halbes Hundertel Millimeter oder um 1 Hundertel Grad , bleibt also ohne schädlichen Einfluss auf 
das Resultat 
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Punktes und den Luftdruck am Äquator und in 39^ nördl. Br. im Meeresniveau 
gleicli 760 mm, in 4300 m also gleich 444 mm rund. 

Dann lassen wir die Temperatur am Äquator in der ganzen 4-3 km mächtigen 
Schicht auf 15*5^ steigen (Mittel aus 26-0® unten und 5® oben nach Beobachtungen 
am Antisana in 4060 m), unter 39^ Breite aber auf — 7-2® sinken (unten 2-0 ^ 
oben — 16'3^ (nach Beobachtungen auf Pikes Peak in 4308 m). Unten bleibe 
der Druck konstant 7 60 mm. Dann giebt die Gleichung db = (bh : ET^)dt 
folgendes: db = 0*81 dt für den Äquator 1 . ^ 

db = 0-96 dt für 39« nördl. Br. / ™ 


Der Luftdruck steigt am Äquator in 43C0m um 0*81 X i5*5 = 12-6 mm, 
er sinkt unter 39® nördl. Br. um 0-96 X — 7-2 = — 6-9 mm. Luftdruck am 
Äquator in 4300 m somit 456-6 mm, unter 39® nördl Br. aber 437-1 mm; Druck- 
gefälle somit 19-5 mm. 

Der beobachtete Druck ist: am Äquator (nach Antisana 4060 m berechnet) 
456*3 mm (mit Schwerekorrektion), unter 39® nördl. Br. (beobachtet auf Pikes Peak) 
444-0, Druckgefälle nach der Beobachtung somit nur I2*3mm. 

Eine Ursache dieser Differenz ist darin zu suchen, dass durch das Abfliessen 
der Luft in der BLölie vom Äquator infolge des entstandenen Druckgefälles der 
Luftdruck sinkt, unter 39® aber steigt, und zwar um etwa 8 mm (Luftdruck im 
Meeresniveau unter 89® IST., Länge von Pikes Pik, 768 mm ca.). 

Es wäre aber zu erwarten gewesen, dass das bloss aus den Temperaturunter- 
schieden berechnete Druckgefälle zwischen Äquator und 39® nördl. Br. erheblich 
kleiner ausfällt als das beobachtete, da in dem letzteren auch die Wirkung der 
Zentrifugalkraft der durch dieses Druckgefälle hervorgerufenen Westwinde zum 
Vorschein kommen muss. 


4. Einfluss des Wasserdampfgehaltes der Luft auf die Hebung der 
Flächen gleichen Druckes in der Höhe. 

Das spezifische Gewicht der Luft ist mit Rücksicht auf den Dampfdruck e: 


s 


somit: 


So _ b _ 

... 1 



1 

l + Gt' 760'| 

(l + 0.378 

1 

^ Po ^ 



loga b=logtt B —— 

KT(l+i3- 


setzen wir 




differenzieren nach e: 


db_hETdf(e) 

■ b “■ EäT2f(e)« 
somit, da f(e)* hinlänglich genau = 


db i3h de 

ir~ WY 


oder 


df(e)=^(- 


bde — edb 


bä 


b ’ 


1 gesetzt werden kann: 
db = de = 0-0047 h de, 


wenn h in Hektometern ausgedrückt wird (R==29*3, T = 273), de ist natürlich 
die mittlere Änderung des Dampfdruckes in der ganzen Luftschicht h. 

Für den Sonnblick (h = 31 Hektometer) erhält man: 

db = 0*146 de. 
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Ändert sich der Dampfdruck um 1 mm in dei ganzen Schicht, was selten 
dei Fall sein durfte, so steigt dei Diuck auf dem Sonublick um anderthalb Zehntel 
Millimeter Da eine Andeiung der Tempeiatur um den Luftdruck um 0 74 mm 
ändert, so ist der Einfluss der Feuchtigkeit pio Millimeter Dampf diuck fünfmal 
klemei 

5 Beiechnung des jährlichen Gfanges des Baiometeis auf einem 
Berggi])fel, wenn dei jährliche Gang am Fusse desselben durch Be- 
obachtungen bekannt ist und oben wie unten kori espiondiei ende Tem- 
peratui messungen voi liegen 

Die Losung dieser speziellen Aufgabe zeigt die Vorteile der Dai Stellung des 
jcdiilichen Ganges der meteoiologischen Elemente durch trigonometrische Funktionen, 
weshalb sie zur weiteren Demoustiation der Veiwendbarkeit der vorhin abgeleiteten 
einfachen Delationen zwischen Druck und Temperatui in verschiedenen Niveaus ge- 
wählt wurde. Als Grundlagen für eine solche Reclniung mögen die Beobachtungs- 
ergebnis&e (Dezember 1883 bis Dezember 1887) der meteorologischen Station auf 
dem Gipfel des Ben Nevis (1343 m) und an dessen Fusse zu Ft. William m 12m 
Hohe gezahlt werden 


1 

1 

Bieite 

Lange j 

Holle 

Mittloroi 

Lnttdinuk 

'IVinporatin 

Ft William ' 

56« 48' 

5<^5^W 

12 0 

758 5 

— 08 

Bon No via 

56“ 49' 

50 74 

1343 0 

642 6 

8 0 


Beobachteter Luftdiuck und Temperatur 


^Jaiiu.u I Felti j Milrz | Apiil j llai j Juni | Juli j August | Sept | OlUob | Nov | Div | Jahr 


Luftdiuck, 


Ft Willm 

5^14 

57 7 

59 9 

58 7 

58 7 

62 8 

59 8 

59 8 

58 0 

58 6 

57 3 i 

56 2 

758 5 

Ben Bgms 

37 7 

40 5 

42 4 

421 

43 0 

48 1 

45 9 

45 9 

43 6 

42 7 

412 

39 5 

642 6 


Beohachtete mittlere Temperatur ^/2 (Ft ‘William + Ben Novis) 

Mittel 1-0 5 1—0 41-0 2 1 19 | 42 | <S2 j *^9 4 | 91 j 69 | 35 | 15 |— 0()| 3 (> 


Die Luftdruckvariation auf dem Ben Nevis lesulticit aus den allgemeinen 
Vaiiationen der Driickschwankung mit Rücksicht auf die Seehohe, ist also gleich 
jener an dessen Fusse mit vcrmindertei Amplitude (im Verhältnis von 642 6 758'5) 
aber gleichen Phasenzeiten Dazu koran^t aber noch die Wirkung der Temperatur- 
variation in der luiterhalh liegenden Luftschicht von 1331 m Mächtigkeit, welche oben 
eine Luftdiuck Variation ei zeugt, die ich die ,,theimische Driickschwankung“ nennen 
will, und welche sich zu dei allgemeinen Luftdruckscliwankung hmzuaddiert 

Druckt man die jährliche Luftdiuckvaiiation zu Ft William duich Smusreihen 
aus, nach der am Eingänge dieses Abschnittes entwickelten einfachen Methode, und 
tliut dasselbe auch in Betreff der Temperaturschwankung in der Luftschicht zwischen 
Ft William und Ben Nevis, so erhalt man die folgenden Konstanten der Sinus- 
leihen in den zwei bekannten Foimen, von welchen die erstere allein zur weiteren 
Reclmung geeignet ist 


Koeffizienten und Winkelkonstanten 


^ ' 

1 Ul ^ 

1 

1 lu ' 

U2 1 


Ag j 

H 

^2 

Luftdruck Ft William (mm) 
Temperatur derLuttschicht (Gel ) 

-2 06 
—512 

+0 86 
-0 98 

—0 29 
+0 91 

+0 03 
-1-0 31 

292 7 * 
259 2 

275 <S ! 
714 

2 23 
521 

0 29 

0 96 




Die vertikale Verteilung des Luftdruckes etc. 


769 


Wir erhalten die Gleichung für die Luftdruckschwankung auf dem Ben IN’evis, 
wenn wir erstens die Koeffizienten pi, q[i und etc. der Druckschwankung 

unten im Verhältnis des Luftdruckes oben, also 642-6 : 758-5 = 0*847, verkleinern 
und zweitens die Gleichung des jährlichen Ganges der mittleren Lufttenaperatur 
auf jene der thermischen Druckschwankung oben reduzieren und dann die derart 
reduzierten Koeffizienten addieren. Auf solche Weise addieren wir zur allgemeinen 
Druckschwankung oben die thermische Druckschwankung, die Summe der beiden 
muss der wirklich beobachteten Druckschwankung gleichkommen. Die Verwandlung 
der Gleichung der jährlichen Temperaturvariation in jene der Druckvariation erfolgt 
mit Eücksicht auf die Eelation db = (bh : ET^) dt durch den Faktor bli:ET2 = 

(642-6 X 1331) :(30-2x 266-62) = 0-396. 



Pi 

<ii 

P2 


Liiftdruckvariation Ft. William reduziert auf Ben Nevis 
Temperatur Variation reduziert auf Druckschwankung 
Summe beider — Druckschwankung auf dem Ben Nevis 

— 1-74 

— 2-02 
— 3-76 

-f 0-73 
-0-39 
-f“ 0-34 

— 0-24 
+ 0-36 
-f 0-12 

1 + 0-02 
+ 0-12 
! -f 0-14 


Die Gleichung des jährlichen Ganges des Luftdruckes auf dem Ben Kevis er- 
giebt sich somit: 

berechnet aus dem Temperaturgang 3*77 sin (275-2 + x) + 0-18 sin (40-6 + 2 x) 
die Luftdruckbeobachtungen geben 3-67 sin (274*3 + x) + 0-14 sin (51-0 + 2x). 

Die Übereinstimmung ist, wie man sieht, vollkommen befriedigend. Der Unter- 
schied in den Amplituden stimmt auch mit den anderen Erfahrungen, dass die 
Temperaturbeobachtungen grössere Amplituden geben, als sie den wahren Luft- 
temperaturen entsprechen. 

Die Eechnung stimmt deshalb so gut mit den Beobachtungen, weil die in Ft. William auf einem 
Abhänge in der Nähe des Meeres beobachteten Temperaturen bei lebhafter Ventilation der wahi'en 
Lufttemperatur sehr nahe kommen. Hat die untere Station eine geschützte Thallage, dann ist sie 
im Winter zu kalt und im Sommer zu warm, und das Mittel der Temperaturen oben und unten ent- 
fernt^ sich dann erheblich von der wahren mittleren Temperatur der zwischenliegeiiden Luftschicht. 
In diesem Falle kann man die Aufgaben umkehren und aus den Barometerständen oben und unten 
die wahre Ijufttemperatur der Luftschicht zwischen berechnen. Das Ergebnis der vorhergehenden 
Rechnung giebt hierzu die Berechtigung. Z. B. Berechnung der wahren Lufttemperatur zwischen 
Sonnhlick (3100 m) und dem Niveau von 500 m (Mittel: Salzburg, Zell a. S., Lienz, lOagenfurt; 

h = 2600 m, B = 718.2, h = 519.9, (t' -f t) : 2 ■= 0.7° (Periode 1851—1880). 


Grleicliungen des jährlichen Ganges. 



Pi 

qi 

P2 

1 <12 

Al 

As 

H 


I. Luftdruck 500 m « 

-f 0.14 

— 1.12 

-hl.OO 

4-0.14 

172.9 

82.0 

1.13 

1.01 mm 

II. „ 3100 m 

— 5.00 

— 1.64 

-1-0.77 

4-0.26 

251.9 

70.4 

5.26 

0.81 „ 

HI. Temperatur 1800 m 

— 8.78 

— 0.99 

4-0.03 

+ 0.53 

263.6 

3.2 

8.84 

0.530 0, 

I. reduz. auf Sonnblick 

-HO.IO 

— 0.81 

4-0.72 

+ 0.10 

172.9 

82.0 

0.81 

0.73 

II. — I. reduziert 

— 5.10 

— 0.83 

4-0.05 

+ 0.16 

260.8 

17.8 

1 5.17 

0.17 


Multipliziert man diese „thermische Druckschwankung“ auf dem Sonnblick mit dem Faktor 
RT^ibh = 1.567, so erhält man den derselben zu Grunde liegenden jährlichen Gang der w^ahren 
Lufttemperatur zwischen 500 und 3100 m Seehöhe, also in der 2600 m mächtigen Luftschicht. 


1 

Pi 

Ql 

P2 1 

qa 

Al 

As 

ai 

82 

Jährlich. Temperaturgang 
in 1800 m 

—8.00 

— 1.30 

+ 0.03 

+ 0.25 

260.80 

6.90 

8.IOO 

0.250 


Gleichung des jährlichen Temperaturganges in 1800 m (zwischen 3600 und 500 m) : 
h e ob acht et Qk unten und oben) 0.70 + 8.84 sin (263.6 + x) -1-0.53 sin (3.2 -|- 2x) 

berechnet aus Druck oben und unten 0.70-1-8.10 sin (2G0.8 H- x) -1-0.25 sin (6.9 -l-2x). 

Kann, Lehrb. d. Meteorologie. 49 
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Die Vaiuition clei -vvahieu Lufttempeiatui ist etwas Ideinoi als die aus den Beobachtungen 
unten und oben beiechnete, sonst ist die Ubeicinstimmung voitiefilicli Die untei II — I leduzieit 
stehenden Koetfizienten und Winkelgiussen zeigen, wie gioss die lem thei mische Druckschwaiikung 
schon auf dem Soniiblick ist, gegenüber der allgemeinen Diuckschwaiikimg m dieser Hohe Die 
Amplitude dei eisteien ist mein als seclismal giosser als die dei letzteien und da die Pliasenzeiten 
aiidete sind (Diffeienz im Winkel Ai == 88°, last gleich 3 Monaten), so wnd dei jahiliclie Gang des 
Luftdiuckes oben dadmcli cm ganz andeiei als unten 

6 Zin Tlicoiio der lagliclion Liiftdriickscliwankung auf Berg- 
gipfeln Die Huperposition. einer tlieimisclien Drucksclnvankixiig , liervoige- 
biaclit duich den taglielicn Waimcgang in der unterliegenden Liiftscliiclit auf die 
(in dei Hohe mit im Veilialtnis h.B veimmdeiten Amplituden aufti elende) all- 
gemeine taglicliG Bai ometei Schwankung, wie sie im iinteien Niveau heohachtet 
wild, erzeugt die mannigfcichen Variationen des täglichen Barometerganges, wie sk' 
in vei schied cnen Hohen beobachtet wnd Es ist leicht, aus dem Chaiakter des 
täglichen Teinperatui ganges und jenem des allgemeinen täglichen Barometerganges 
das Kesultat doi Interferenz derselben in allgemeinen Zugen zunächst deduktiv ab' 
zuleiten 

Der ttigliche Warrnegaiig besteht ans einer weitaus dominierenden ganztägigen 
Schwankung und eiiiei sehr kleinen doppelten täglichen Schwankung 

Einige Beispiele dafui sind notig und müssen deshalb luei Platz finden 


Täglicher Gang der Lufttempoi atur Koeffizienten und Winkclkonstanten 
der trigonometrischen Hoihen 



1 Pi 

1 ‘ii 

1'2 

^2 1 

1 _ Ai_ 

A2 

‘U 1 

«lo 

Luftschicht zwischen 









Soiinbhck und Kolm S Winter 

-071 

-0 42 

-fO 37 

+0 17 

239 

67 

0 82 

0 40 

Sommei 

— 1 74 

—084 

H-0 29 

-0 02 

244 

94 

193 

0 29 

Sonnbhek und Obir Winter 

—0 29 

— 0 2Ö 

+011 

+0 13 

228 

40 

0 39 

017 

Sommei 

— 1 03 

-0 92 

+0 07 

•+Ü 16 

228 

24 

1 38 

017 

Pikes Pik, Gipfel Jahr 

— 1 35 

—116 

CO 

o 

+ 

+0 37 

229 

43 

178 

0 51 


Die Konstanten p^ und sind stets negativ, die Konstanten ])2 und 
dagegen stets positiv Der Winkel Aj hegt stets im diitten^ der Winkel Ao 
im eisien Quadranten Dies ist für den täglichen W armegang charakteristisch 
Der tägliche Barometergang wnd hingegen dadurch charakteii&iert, dass der 
Phasenwinkel Aj au der festen Eidoberflaelie nn Inlande fast stets im ersten Quad- 
ranten liegt (oder im vierten, nahe dem ersten), die p^ und q^ sind deshalb positn 
Der Phasenwinkel Ag liegt ausnahmslos im zweiten Qnadiantcn, so dass p2 stets 
positiv, q2 stets negativ ist 

Bei der Interfeienz dieser normalen Diuckschwankung mit der thermischen 
Dl nckschwankiuig in der Hohe, die den ersteren Chaiakter tragt, weiden sich daher 
die ganztägigen Schwankungen subtrahieren, dieselben werden also anfänglich all- 
mählich mit dei Hohe ahnehmen, bis die thermische Druckschwankung allein ubrig- 
bleibt Die halbtägige Schwankung ist beim Baiometer lelativ gross, bei der 


1) Es ist leicht emzusehen , dass die Fiage, oh diese doppelte Schwaalung eine Kaabtat hat oder cm 
blosses Eechnungsiestiltat ist, mii der Eiobtigkoit der folgenden Deduktionen gar nichts zu thun hat Die Form 
der täglichen 'Wäimesch'w'ankung , wie sie in den trigonometrischen Leihen eischeint, eizeugt lu oinem oheien 
INmau genau die gleiche Form der Diuckschwankung (natürlich mit andeien Amplituden) Diese reduzierte Tom- 
peraturgleiehung ist das genaue geometrische Bild der thermischen Druckschwanknng mit ganz der gleichen An- 
näherung an die beobachteten Werte Der grosse Voiteil der Daistellung dei Perioden meteoiologischer Er- 
scheinungen diiich trigonoinotriache Leihen tritt uns auch hioi eindringlich entgegen 
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Temperatur selir klein, der Einfluss der thermischen Druckschwankung wird schon 
deshalb ein viel geringerer» sein, dann sind auch die Phasenzeiten nicht so lokal 
verschieden. Die thermische Druckschwankung wird durch ihre Superposition den 
Phasenwinkel der doppelten Luftdruckschwankung vom zweiten mehr gegen den 
ersten Quadranten liinüberziehen, also den Winkel verkleinern (Verspätung der 
Extreme); die Amplituden werden dabei auch etwas abgeschwächt. 

Einen schärferen Ausdruck finden diese Überlegungen durch folgende den 
Beobachtungen entsprechende Gleichungen. Im Mittel von 8 Thalstationen hat die 
ganztägige Luftdruckschwankung daselbst die allgemeine Form: 

a^ sin (40 + x). 


Die ganztägige Temperaturschwankung in den Luftschichten zwischen 
einem Berggipfel und dem Thal hat nach den Thermometerablesungen oben 
und unten als konstanten Phasenwinkel etwa 235 Derselbe ist aber in Wirk- 
lichkeit, da es sich um die wahre Lufttemperatur handelt, noch etwas kleiner. Die 
Temperaturablesungen, weil nahe am Boden oben wie unten, geben das Maximum 
zu früh (und ebenso das Minimum). Die Bodentemperatur eilt der Lufttemperatur 
in den Phasenzeiten voraus, und diese wieder in den unteren Schichten jenen der 
Luftwärme des ganzen Stratums. Wir wollen deshalb 2‘20^, also eine Yerzöge- 
rung von 1 Stunde annelimen. Ist /It die Amplitude der ganztägigen Schwan- 
kung, so haben wir /It (sin 220 + x) als Ausdruck der Temperaturschwankung, 
die daraus resultierende thermische Druck Schwankung in der Höhe wird 
erhalten durch Multiplikation von /It mit (bh:ET^). Diese thermische Schwan- 
kung addiert sich oben zu der (in der Amplitude im Verhältnis von b : B ver- 
kleinerten) allgemeinen Barometerschwankung. Wir erhalten daher: 

Ganztägige Druckschwankung in Höhe h: 

= ai -g- sin (40 + x) + sin (220« + x)- 


Die Phasenzeiten dieser beiden zur Interferenz kommenden Druckscliwankungen 
sind gerade entgegengesetzt; wir dürfen statt sin (220 -|- x) setzen — sin (40 x)^ 

somit : 


Ganztägige Druckscliwankung in der Höhe h: 



(40 + X). 


Die Gleichung sagt, dass sich die ganztägige Druckschwankung mit gleicher 
Phasenzeit aber mit rascli sich vermindernder Amplitude nach der Höhe fortsetzt, bis 


wird. 



hh 


/Jt — 0 


In dem Niveau, in welchem dieser Fall eintritt, verschwindet die ganztägige 
Druckscliwankung, noch höher hinauf aber tritt sie wieder auf, aber mit entgegen- 
gesetzten Phasenzeiten, es wird: 


“■ — ai ^) sin (40 + x) = (^ At — aj, sin (220 + x). 


Dieser Pall tritt um so früher ein, je grösser At ist, macht sich also nament-, 
lieh im Sommer und in wärmeren Gegenden bemerkbar. 


49 * 
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Die BeolDaclituDgen auf Bergen stimmen damit uberein, wie folgendes Bei- 
spiel zeigt 


Phasenzeiten und Amplituden der ganztägigen Luftdmckschwankung im Sommer. 



Mün eilen 

Poissen- 

lerg- 

Wendel- 

stein 

Scliafberg 

Obir 

Santis 

Sonnblick 

Mt Blaiiu 
Obs Vallüt 

Kelative Hohe, m 

0 

470 

1200 

13(10 

1600 

2100 

2600 

3300 

Al (Phasenzeit) 

15 

37 

188 

195 

194 

183 

182 

(108) 

Amplitude, mm 

0 35 

0 12 

0 08 

012 

014 

0 27 

0 32 

0 37 


In unseien Bieiten verschwindet im Sommer die ganztägige Luftdruckschwan- 
kung in einer relativen Höhe (über der umliegenden Niederung) von ca 1200 m, 
oberhalb dominieit die thermische Druckschwankung mit entgegengesetzten Phasen- 
zeiten und wachsenden Amplituden. Der mittleie Wert von Ai für die theimische 
Druckschwankung durfte bei 190® liegen. Das wurde für den Eintiitt der Extreme 
der wahren Lufttemperatur geben (190 + x = 270, x=r80) 5^' 20”^ morgens und 
abends; was eine Veispatung von fast Stunden gegen die durch die Theimometcr 
nahe der Erdobeiflache angegebenen Eintiittszeiten der Extreme bedeutet 

Durch Auflagerung dieser mit der Hohe an Grosse zunehmenden thei mischen 
Druckschwankung auf die ganztägige Luftdrucksch^ ankung entstehen die verschie- 
deij^en Formen der täglichen Barometerschwankung auf Bergen, wie wir sie beob- 
achten (s Tabelle S 183). 

Einfluss der thermischen Druckschwankung auf die doppelte 
tägliche Oscillation des Barometei s auf Berggipfeln 

Die halbtägige Temperaturschwankung in der Luftschicht unterhalb eines Berg- 
gipfels hat die Form, 

-f- Po cos 2x -j- qä sin 2x. 

Die Koeffizienten pg und qg sind stets positiv und relativ sehr klein Sie 
gehen durch Multiplikation mit (bh:ET^) in die Koeffizienten der theimischen 
Druckschwankung uhei 

Die doppelte tägliche Barometerschwankuiig an der Erdobeiflache hat die Form: 
-f- p 2 cos 2x — q 2 sin 2x, 

wenn p 2 und qg als absolute Zahlen ohne Vorzeichen genommen werden In der 
Hohe h, wo der Luftdruck b, werden sie kleiner im Verhältnis h B Indem sich 
diese beiden Drnckschwankungen addieren, wachst, wie man sieht, pg, dagegen wird 
q 2 kleiner Ob dadurch geändert wiid, lasst sich allgemein nicht entscheiden, 
wohl aber wird der Quotient pa qg giosser, daher der Phasenwmkel Ag, da er im 
zweiten Quadranten liegt, kleiner Die Änderungen sind aber gering, da po und qi 
sehr klein bleiben Die Beobachtungen bestätigen dies 


Änderung der Konstanten der doppelten täglichen Oscillation des Barometers 
mit dei Hohe (Sommer) 


Olt 

Bayrisch Zell 
und Zell a S 

Wendelstein 

Sühafheig 

Säntis 

Sonnbliülv 

Cleimont 

Puy de Dome 

Hohe, m 

780 

1730 

178ü 

2470 

3100 

390 

1467 


0 25 

019 

0 21 

0 18 

1 018 

0 29 

0 22 

As 

150« 

131 

1 127 

1 122 

110 

147 

128 


1) Vergl Tempeiaturgang auf dem Stra‘>&l3uigoi M n&tertuTui und auf dem Eiffelturm Mol Z 1901 
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Die Amplitude nimmt mit der Höhe etwas ab, noch mehr aber der Pliasen- 
winkel, die Extreme .der doppelten täglichen Oscillation verspäten sich daher etwas 
mit der Hohe infolge der Auflagerung der thermischen Druckschwankung. 

7. Berechnung des täglichen Ganges der wahren Lufttemperatur 
aus dem täglichen Gange des Barometers in der Niederung und auf 
einem Berggipfel. Da eine analoge Berechnung des jährlichen Ganges der 
wahren Lufttemperatur gute Eesultate ergeben hat, sind solche auch für den täg- 
lichen Gang zu erwarten. Die Rechnung hat aber in letzterem Palle ein viel 
grösseres Interesse, da gerade der tägliche Gang in den direkten Beobachtungen 
stark entstellt wird durch die Einflüsse der Wärmestrahlurig auf unsere in Boden- 
nähe befindlichen Thermometer. Namentlich die Amplituden der täglichen Schwankung 
der Lufttemperatur kommen in den direkten Beobachtungen viel grösser heraus. Die- 
selben ergeben noch für Höhen von 3 — 4000 in eine tägliche Amplitude von einigen 
Graden, während aus den Beobachtungen auf dem Eiffelturm und mittelst Drachen 
die tägliche Wärmeschwankung in der freien Atmosphäre schon in Höhen von 1 
bis 1 Va Q-^if w’-enige Zehntel Grade herabgesunken ist. Der aus dem täglichen 

Gange des Barometers auf Bergen berechnete tägliche Wärmegang in der Luftschicht 
unterhalb stimmt damit überein. 

Z. B. Münclien: B = 716.8, t = 16.7°, li = 526.4. P eissenb erg: b = 678.4, t = 14.9°, 
li == 993.9. In Kechnnng zu stellen: jk== 467.5, Recluktiosfaktor 678 : 717 = 0.946*, Reduktion der 
tbermisclien Druckschwankung auf Teinperaturschwankung RT^ : b Jh == 7.44. 


Täglicher Gang des Barometers (Sommer 1892). 



1 

üi 

P2 


A München beobachtet 

4-0.090 

4-0.334 

4-0.179 

—0.227 

A' reduz. auf Peissenberg 1 

4-0.085 

4-0.316 

4-0.169 

—0.215 

B Peissenberg beobachtet 
Therm. Druckschwankuug 
auf d. Peissenberg B — A' 

4-0.070 

4-0.094 

4-0.182 

—0.173 

—0.015 

—0.222 

4-0.013 

4-0.042 


Gleichung der thermischen Druckschwaiikung (mm) 0.222 sin (184 -h x) 4- 0.044 sin (17 -f 2x) 
Reduziert auf Temperaturschwankung (Cel.-Gr.) 1.66 sin (184 4- x) 4-0.33 sin (17 4-2x) 

Die letztere Gleichung giebt den täglichen Gang der wahren Lufttemperatur in der 467 m 
mächtigen Luftschicht zwischen der bayrischen Hochebene und dem Gipfel des Peissenberges. Die 
Schwierigkeit bei diesen Rechnungen liegt darin, die richtige Mächtigkeit der Luftschicht .:/h in die 
Rechnung einzustellen , welche auf den Gang des Barometers oben wirklich Einfluss nimmt. In 
analoger Weise wurden folgende Resultate erhalten aus den Luftdruckregistrierungen : 


Ort 

Paris 

Eiffelturm 

München 

Peissenberg 

München 

Wendelstein 

Peissenberg 

Hirschberg 

Peissenberg 

Wendelstein 

Schal'berg 

Sonnblick 

Säntis 

Mt. Blanc 

Colorado 
Springs, 
Pikes Peak 

Höh.i) 

140 

240 

630 

730 ! 

840 

2000 

3200 

3580 


2.16 

1.66 

1.10 

1.06 

0.87 

0.72 

0.52 

1.89 

Ax 

207 

184 

197 

166 

192 

174 

204 

207 


Die berechneten Temperaturamplituden sind viel kleiner als die beobachteten (auf dem Sonn- 
hlick z. B. im Sommer noch 2°). Colorado Springs und Pikes Peak liegen unter 38° (Breite von Pa- 
lermo) und die Hochebene erhitzt sich im Sommer sehr stark.‘^) 


1) Mittlere relative Höhe der Luftschicht, für welche die Resultate gelten. 

2) Hann, Beitrüge zum täglichen Gange der ineteorologischen Elemente in den höheren Luftschichten. 
Sitzuugsherichte der Wiener Ahad. B. CIIl. Januar 1894. — Der tägliche Gang des Barometers au heiteren und 
trüben Tagen. B. CIV. Juni 1895. — Weitere Beiträge zu einer Theorie der täglichen Oscillation des Baro- 
meters. B. OVIL Jan. 1898, und Weitere XJutersuehungeu über die täglicho Oscillation dos Barometers. Denk- 
schriften der Wiener Akad. B. LIX. 1892. 
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Biu ometi ibclie Ilolienmessuiii 


TI. Barometrische Ilöhenmessung. 

Der Grand zui bai ometi isclien Hohenme&sung wuide schon 1648 gelegt, als 
Pascal seinen Schwagei Peirier den Veisuch machen Hess, mit einei Toricelli- 
schcii Eohre den Puy de Dome zu besteigen (^19 Septeinbei) Das Quecksilber 
fiel oben um 3'^ 1"^ also ca 83 mm Mariotte hat zuerst die hypsometiische 
Hohenstufe an dei Paiiser Steinwaite festgestellt Er fand, dass Liiftdiuck- 
abnahme einer liohenzunahme von 63 Euss entspicche (d i etwa 2 26 mm = 20 5 m, 
lmm=90öm also etwas zu klein) Die eiste lohe Baiomcteiformel hat Plalley 
(1686) aufgestellt und Kastnei leitete sie (1775) in dei jetzt üblichen Form ab 
De Luc (1772) bestimmte den Einfluss der Lufttempei atur auf die barometrisch ge- 
messenen Seehühen (er fand den Ausdehnungskoeffizienten a = l 215 = 0 00467 
für R) und stellte auf Giund konespoiidierender Beobachtungen zu Genf und 
auf dem Salbve, dessen Hohe direkt bestimmt wurde, die folgende empirische Formel 
auf (hier leduziort auf Meter und Cel-Giadej 

li -= 17972 (1 + 0 00403 ^— ) lg (-h) 

Mittelst deiselben berechnete Saussuie aus seinen Bai ometerablesungen 1787 
die Hohe des Montblancgipfels zu 4767 m (richtig 4810, also Fehler kaum 0*7 Proz ) 
Laplace endlich gab (1805) dei hypsometiischen Foimel ihre jetzige Gestalt, die 
im wesentlichen bis heute ungeandcit gebheben ist ^) 

1 Ableitung der hypsometrischen Formel Die Ableitung der baro- 
mctnsclien lioheufoimcl oder des mathematischen Ausdiuckcs für die Abhängig- 
keit der Bai omctei Stande in zwei veischiedenen Niveaus vom vertikalen Abstaude 
li, von dei Tempeiatur und Feuchtigkeit der zwischenhegenden Luftschicht und von 
der Intensität der Sch v eie (welche ja auf das Luftgewicht Einfluss nimmt) kann 
in einfachster Form in folgender Weise geschehen 

Bezeichnen wir mit dp die Druckabnalmie für die kleine vertikale Holienzu- 
nahme dh, mit (> das Gewicht der Volumcinheit (m^) Luft bei dem in dieser Holie 
lieirschende Druck p, der Temperatur t, und dem Dampfdrücke e (in absolutem 
Mass wie p) und der Intensität der Schwere g, so haben wii • 

— dp = ()dli, p = 1.29305 X X - X 

10333 1 + at G 

wo 10333 der Noinialdiuck =076 X 13596, G die normale Intensität der 
Schwere unter 45^ Bieite im Meeicsmveaii Yereinfacht wnd 


Litteratur Blaiao I^ascal, Böoit do la Grande Expörionoo do rE(iuihbre dos Liq.uoui'i Paiis 104:8, 
ni Fak&imilodrudc mit Einleitung lieiausgegebon von Ilollmaiin, Neuaiuclie Ni 2 Beilin 1893, oiitli.ilten m 
dem nach seinem Tode eischienoneii Werke Traite^; de l’e(iuihbre des liciueurs et do la pesenteur de Li luasae 
do 1 air Boylo, Defensio de olatero et graMtato aeiis eto 1661 Der Name Barometer rührt vonBoyle hoi 
Mariotte, Essai sur la natnre de l’air 1676 llalley, A disoourso of the rule of the deereaso oi liiglit of 
the mereury in tliB baroraeter Philosoph Trans 1686 und 1687 Yol 16 — Kästner, Anmerkungen üboi die 
Maiktscheidekunst nebst einer Abhandlung vom Hoheninessen durch das Baiometei Gottingon 1775 — De Luc, 
Beoherehes sur la loi des cundensations de l’atmosph&re 1772 Deutsch 1778 — Laplace, Tuutd de mScamauo 
Celeste Tome IV Paris 1805 

Ausführlichere Mitteilungen über die Entstehung und Vervollkommnung der baiometnsclien Foimel findet 
man bei E Schiuid. Lehibueh der Meteoiologie S 837 und 912—927 — S auch Günther, Geoiihysik II 
S b8 und 86 
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( 1 — 0.377 — ) 
P / 

1 

g 

( 1 — 0-378— ^ 

P ^ V J 

g 

7991 

1 “f- at 

G 

7991 (1 + ßt) 

g' 


Die Konstante 7991, die sog. Höhe der homogenen Atmosphäre wollen wir 
mit A bezeichnen und erhalten: 


, 1 — 0-377 — 

-A- = -r-T-^ f ai-. 

p (1 + ^t) G- 

]i== k 

Ai„s.. Cf )=y 

li = 0 

Die Grössen e:p, t nnd g, sind abhängig von der Höhe h. Zur Ausfährung 
der Integration rechts müssten dieselben daher als gegebene Fnnktionen von h in 
Rechnung gestellt werden können. Nach den früher in diesem Buche mitgeteilten, 
giebt es kein allgemeines Gesetz für die Wärmeabnahme mit der Höhe, man 
kommt durchschnittlich der Wahrheit am nächsten, wenn man eine Wärmeabnahme 
in arithmetischer Progression voraussetzt, also tu = t^ — ch annimmt, wo c die 
Wärmeabnahme für die Einheit des Höhoiimasses. Für die Abhängigkeit dos Dampf- 
druckes von der Höhe haben wir auf S. 224 eine empirische Relation aufgestellt, 
welche hier Verwendung finden kann. Der Einfluss der Schwereabnahme mit der 
Höhe auf das Luftgewicht ist innerhalb der praktisch in Betracht kommenden 
Fälle so geringfügig, dass man ohne Bedenken für g den der mittleren Höhe 
entsprechenden Wert einsetzen darf. 

Wegen der Unsicherheit oder geradezu Unkenntnis der in gegebenen Fällen 
herrschenden wahren Änderung der Temperatur und des Dam^ifdruckes mit der 
Höhe begnügt man sich auch für diese Elemente mit der Annahme einer durch das 
ganze Höhenintervall konstanten Temperatur und eines konstanten Dampfdruckes, 
welche man gleich dem arithmetischen Mittel der oben und unten beobachteten 
Werte derselben annimmt. 

Wir setzen also ’ (Iq - j- t) : 2 = und ebenso für die Feuchtigkeit: 


— 0*377 — ) 

Pi -^dh. 

(l + at) a 



nennen y die Intensität der Schwere in der relativen Hohe h/2 und führen diese 
Grössen als Konstante in die rechte Seite der Gleichung unter dem Integralzeichen 
ein. Dann erhält man, da zur Integration von li = 0 bis li = h nur mehr dh 
bleibt, den Ausdruck: 


(riürä) (f)(l+««.)(‘+0.377E)(G:r). 

Da der Quotient e : p stets eine sehr kleine Grösse ist, z. B. selbst im Maxi- 
mum für e==20mm, p = 760mm, der Faktor 0*377 (e:p) den Wert 0*01 kaum 
erreicht, so kann man bei der Division durch 1 — 0*377 E bei der ersten' Potenz 
stehen bleiben, wie oben geschehen ist. 

Da man mit Briggschen Logarithmen rechnen wird, ist die Konstante A = 7991 
durch 7991 X Mod. = 18 400 zu ersetzen. 
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Bezeiclinön wir mit z die Seeliohe der unteren Station, von welcher aus h 
gerechnet wird, so ist die mittlere Seehohe, für welche unser 7 gelten soll z + 

— ( 2 z-(-h ):2 Die Intensität der Schwere im Meeiesmveau ist mit Eueksicht 
auf die Breite ^ == G (1 — 0-0026 cos 2 g))-, die Intensität der Schwere iin Niveau 
i/ä( 2 z + h) ist demnach, wenn wir mit E den Erdhalbmesser hezcichnen i) : 
r 55(22 4 - h)\„, 

1 2 J G (1 — 0-0026 cos 2 gj) = 7 

Somit bekommt die Hohcnfoimel die Form 
11 = 18400 log (1 + atj (1 +0 377 E) (1 +0 0026 cos 93 ) (^1 + 

Zu dieser l! omiGl ist zu bemeiherij dass die Luft diuch weite und p cigentlicli 
in absolutem Druckmasse zu nehmen sind Da es sich aber um einen Quotienten 
handelt, kann man die Drucke auch in beliebigem relativen Masse aiisdnicken, also 
Barometei Stande in Millimetern, englischen Zollen etc vei wenden, abei diese Baio^ 
ineterstande müssen' von der Schwere nnahhaiigig sein, wie z B Aneroidablesungen 
oder SiedepunlUbestimmungen Die Angaben der Quecksilberbaiometer darf man 
nur dann unmittelbar in die Poimel emfubren, wenn dieselben schon auf die Normal* 
schweie leduzieit sind (weil das liolieie Barometei wegen dci Scliwereabnahme einen 
zu hohen Stand zeigt 

Eechnet man mit Quecksilberstanden, welche wie jetzt noch gewöhnlich mii 
auf den Gefrierpunkt icduzieit sind, abei nicht auf die Noi maisch were, so kann 
man der Formel eine diesem Mangel geniigend Rechnung tiageiide andere Form 
geben (es ist dies jetzt noch sogar die gewoliiihclio Foim) Setzt man pQ=()Bg, 
B und b die Quecksilberholion, g und g die entspieclienden Inten- 
sitäten der Schwere, q das spezifische Gewicht des Quecksilbers, so wird: 

'* ('p ) = '8 (t) + '« (‘ + X) = '8© + 4 

indem man den lg von 1 + (3h in eine Eeihe entwickelt und, wie hei der Klein- 
heit von ß 2 * E statthaft, heim eisten Gliede stehen bleibt. Indem man ferner 
für h die genäherte Seehohe 18 400 lg (B.h) emsetzt, eilialt man. 

lg (^) = lg (Ä) (1 + 0 00251), somit A lg (^) = 18446 lg (-®), 


Es ist ‘bekanntlicli, wonE Qq die Seliwere im Moeresniveau, jeno im Niveau li, lioi freier Eiholiuiig 
ia dei Luft (aigentholi im laareu Raum) go g], = (R li)2 E2= + 2-|j mit genflgoader AunShoiung In 

"Wirldicli'keit aller erfolgt flie Eilielning auf eiuem Berge oder über emer Laadflaelie, dann ist für 2 ein anderer 
Ealitor zu setzen Wir wollen denselben einstweilen mit y bezeielinen 

ä) Hass man aueb häufig den Einfluss dei Breite uborsiebt, wenn man als untere Station eine entfernte re 
(uiclit in derselben Vertilalen hegende) benützt, habe ich an einem Beispiele gezeigt (Zeitsehiitt für 
Meteorologie B XI 1876 S 326) Da emo IvorreUion für die Breite ohnebin in der Foimel steht, oder den 
Tabellen entnommen wird, memt man m solchen Eiillen keine eitere Sohwerekoneltion nötig zu haben Man 
vergisst dabei, dass die verwendete Konektion nur für das Luftgewicht gilt, aber den Einfluss der Tei schiede ii- 
heit der Schwere auf die Qneoksilberstände unberücksichtigt lässt, ja lassen muss, da die Formel Barometer- 
stände voraussetzt, die in derselben Yertikalen abgoles^on worden sind, und desgleichen auch richtige (wahio) 
Luftdruckworte Sobald man sich allgemein daran gewöhnt haben wird, alle Quecksilbei stände auf die Noimal- 
schwore zu reduzieren, werden natürlich derlo’ Pehl6rq.u6ll6n überhaupt wegfallen 
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Diese Konstante 18446 gilt also nur für den Fall, dass man Ablesungen am Queck- 
silberbarometer ohne Schwerereduktion zur Eechnung benutzt, sie gilt ferner auch 
nur für die Erhebung in der freien Atmosphäre (im Ballon), andernfalls müsste 
man statt des Faktors 2 einen kleineren Wert nehmen, weil auf Bergen die Schwere 
langsamer abnimmt infolge der Attraktion der Masse desselben. Nimmt man (mit 
Poisson), so geht das Korrektionsglied über in 1 + 0*00157 und die Konstante 
in 18429. 

Jene Glieder der hypsometrischen Formel, welche dem Einfluss der Luft- 
temperatur, der Luftfeuchtigkeit, der Intensität der Schwere Rechnung tragen, findet 
man, ausgerechnet, nach den verschiedenen Argumenten der Temperatur, des Dampf- 
druckes und der Breite und Höhe (wegen Schwerekorrektion) als Logarithmen in Ta- 
bellenform zusammengestellt in den meisten Sammlungen von Hilfstafeln, zur Rechnung 
bequem angeordnet, vor. Doch ist zu beachten, dass die meisten dieser Tafeln für 
die Benutzung nicht auf die Normalschwere reduzierter Quecksilber stände eingerichtet 
sind^), daher z. B. nicht direkt verwendet werden dürfen, wenn man die Luftdruck- 
werte Siedepunktbestimmungen entnommen hat (bei Aneroidablesungen ist wegen 
der Unsicherheit derselben meist die Genauigkeit nicht gross genug, um dies be- 
achten zu müssen). 

2. Prüfung des Einflusses der verschiedenen Glieder der hypso- 
metrischen Formel auf das Resultat (den Wert der Höhendifferenz h). 

a) Fehler in der Bestimmung des Luftdruckes selbst. 

Aus h = A (logii, B — logji b) (1 +ö:t) folgt: 



oder da es sich zumeist hur um die Fehler der Luftdruckbestimmung db im oberen 
Niveau handelt: 

7991 

dh = _--:^.(l + at)db, 

Der Fehler ist gleich der „hypsometrischen Höhenstufe“, multipliziert mit dem 
Fehler der Luftdruckbestimmung, wächst demnach mit der Höhe. Benützt man 
oben und unten dasselbe Barometer (Ablesung unten vor und nach der Ablesung 
im oberen Niveau) oder, was zumeist der Fall ist, vergleicht man die Barometer 
oben und unten und reduziert die Ablesung oben auf das untere Barometer, so 
hat die Korrektion des Barometers scheinbar gar keinen Einfluss auf das Re- 
sultat der Höhenmessung. Das ist aber doch nicht genau richtig, denn die „IJohen- 
stufe“ hängt auch von dem Barometerstände selbst ab. Bei einem Bai-omcterstande 
von 500 mm z. B. giebt ein Fehler von 1 mm einen Fehler der hypsometrischen 
Höhenstufe um 0*025 Proz., das wäre für 10 mm Druckdifferenz U*25 Proz. der 
Höhendifferenz. 

b. Fehler infolge der Annahme einer unrichtigen Lufttemperatur. 
Setzt man die Temperatur veränderlich, den Druck konstant, so giebt die Höhen- 
formel: 

dh = A loga. a dt, oder =hö:dt. 

Dies ist alDer nielit der Pall lei den lypsometriselion Tafeln von Pernter in Exners Ropertoriain. 
B. XXIY. S. 172 etc., welche mit der richtigen Konstanten 18400 gerechnet sind. 
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genauer. 


1 + «t T 


— = 0 00367 dt, cl li Fehler m der Anualime dei mittleren Temperatur der 

Luftsäule giebt einen Felilei von 0*37 Pioz der gemessenen Hohe (ca 0 4 Pioz) 
Dei Fclilci nimmt etwas ah mit znnehmendei Tempeiatur, wie die zweite genauere 
Belaüon zeigt. 

Bei 1000 m Hohendiffeienz giebt emo um C unnchtige Lufttempeiatur 
einen Fehlei der Hohenmessung um 3 7 in Beide Fehler haben das gleiche Vor- 
zeichen, eine zu hohe Lufttempei atur giebt zu giosse Hohendiffoi enzen 


cl Felilei infolge der Annahme eines unrichtigen Dampfdruckes 
Bezeichnen wii mit e den mittleien Dampfdruck der ganzen Luftsäule, mit ß den 
Faktoi 0 377, so haben wir 

h = A log (1 -|- (:^t) -f ß—'^ 


d h = A log (1 -j“ « t) d e = li ^ d e 

Der Fehlci wachst für gleiche Fehler de mit der Hohe und dei Abnahme 
des Diuckes ß ,h hat fiir vei scliiedene Diiicke folgende Weite 

b = 7 GO CGO 5G0 460 3 GO mm 

^ l) = 0004 9 000 37 OOOG7 00082 00105 

Ein Fehler von 1 mm Dampfdiuck giobt demnach 0 05 bis 0 08 Proz Fehler 
111 der Hecholie 

Da cm Fehler von m dei Annahme dci Lufttempei atiii einem Hohcnfeliler 
\ou 0 4 Pioz cnlspiicht, so gieht ein Pehlei von 0 1^ in der Luftwcumc einen 
gleich giobsen Fehler, wie ein Fehlei von 1mm im Dampfdiuck Eist ein Fehler 
von 7 — 8 nmi Dampfdiuck ist einem Felilei von in der Lufttemperatin äqui- 
valent, 7 — 8 mm Dampfdiuck ist aber m dei gemässigten Zone so zicmlidi der 
ganze mittleie Dampfdiuck m den untcicn Bchichten. 

Da die AnnalimG = (t„ ti^) 2 bei ein zclncn Hohenmessungen haulig einem 
Fehler von 1^ odei selbst mehr entspneht, so verschwindet dei Einfluss der Fehler 
der Luftfeuchtigkeit (bei solclien) gegeniiboi jeiieii dei Lufttemperatur 

d Fehler infolge Yernachlassigung der Schwereko i rektionen. Die 
Schwei ekoiiektionen sind, mit einer gelingen Emschiankung infolge der Unsicliei- 
heit des Koefüzicnten % in 1 — (%h R), genau bekannt, was sie von den Tempc- 
ratui- und Feuchtigkeitskorrektionen imtei scheidet Das ist wohl auch dei Grund, 
weshalb auf ihre Berucksicbtigung, trotz ihies meist verseliwindend kleinen Betrages, 
doch immer Gewicht gelegt wiid, meist ein zu giosses Gewicht. 

a) Einfluss der Korrektion infolge dei Differenz der Breite von 45® Es ist 
dh = — h (0 0052 sin 29?)d(jp = — dhd^D 


(p ^ 

45 

50 

55 

60 

65 

70 

750 

d ^ 

0052 

0051 

0040 

0045 

0040 

0033 

0026 



daher clh pio Breitegrad 

in Proz 

eilten von h 



dli=^ 

009 

009 

009 

008 

007 

OOG 

005 


Es betragt demnach der Fehler einer Vernachlässigung dei Schwerekorrektion 
wegen der Breite m dem Intervall 35® bis 55® kaum 0 01 Proz der Seehohe pro 
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Grad. Erst bei einer Breitendifferenz von 5® (also unter 40 und über 50°) wird 
der Felder gleich dem eines Dampfdruckfehlers von 1 mm oder eines Temperatur- 
fehlers von 0*1° C. 

ß) Einfluss der Korrektion infolge der Schwereabnahme mit der Höhe. Setzen 
wir in der Formel S. 776 2z -f* h = H, wo h in H übergeht, wenn die untere 
Station im Meeresniveau liegt, so beträgt diese Schwerekorrektion %hH:2R, ist 
also meist etwas grösser als %h^:2R. 

% liegt zwischen 2 und somit wird 2R = 0.000000 15 oder 0.000000097. 
Drücken wir h in Tausenden von Metern, d. i. in Kilometern aus und bezeichnen 
wir den Einfluss dieser Korrektion auf die Höhenbestimmung mit dh, so ist: 

dh>0*15h^ oder ^0*10h^. 

Das Gleichheitszeichen gilt für den Fall, wo die untere Station im Meeres- 
iiiveau liegt, ln diesem Falle wird erst bei einem Höhenunterschied von 1000 m 
diese Schwerekorrektion von merklichem Einfluss.^) 


3. Einfluss der Annahme einer konstanten mittleren Temperatur 
der Luft. Laplace hat für die Abhängigkeit der Temperatur von der Seehöhe 
einen Ausdruck in die Formel eingeföhrt, welcher die Integration gestattet, aber in 
Wirklichkeit der Annahme einer konstanten mittleren Temperatur der Luftschicht 
gleichkommt. 

Diese Annahme liegt unserer früheren Ableitung zu Grunde. 

Führt man dagegen das einfachste Gesetz der Wärmeabnahme mit der Höhe, 
das der Abnahme nach einer arithmetischen Progression, in die Höhenformel ein 
und integriert sie unter dieser Voraussetzung, so ergiebt sich, wie Eeye, Sohncke 
und Aiigot gezeigt haben, dass die gewöhnliche Annahme einer konstanten Tem- 
peratur = (t t') : 2 etwas zu grosse Höhenunterschiede liefert.^) 

Wir wollen im naclistolienclen dem Vorgang von Soliiicke folgen: 

Setzt man — dt — ad b, wo s der konstante Koeffizient der Wärnieabnalime mit der Höbe, so 
ist ti — 1.2 = s (li2 — bl), wenn ti und t^ die unten und o.ben bcobaebteten Temperaturen sind, oder 
auch Ti — To = « (112 — bl). 

Wir hatten früher: ai,_dh_ cU 

T - - 


~R - 


= i/a logn.(^-^^^, oder da 


•so kommt 


b2— ln = b=:R ' 


T i - T-, 
■ iu — h, 


L- 




logn. (Ti : Ta) 

Diese Hölienformel unterscheidet sieb von der gewöbnlicheu durch den Faktor (Tj — T») :logu. 
(Ti’/Xh). Dieser soll nun unigeformt werden. Setzt man: 

Ti— To = D, 


so wird 


somit 


T2^ 




und 


Ti : T2 




D 


logn. (L : Ta) 


logn. (^1 — ~ 


tJ 


1) Messen wir einen Berg von 2 km relativer Hoho h von einem Plateau von 2 km Meereshöhe z als untere 
Station, so wäre H = G km und hH = 12;, dagegen h^ nur = 4, d. i. dreimal kleiner; unser dh ■würde 1.8 oder 
1.2 m, gegen 0.6 oder 0.4 ])ei ohiger Voraussetzung. 

2) A. Angot, Forinule haromdtrigue. Annalos du Bureau Central. Aiiuee 189ß. Yol I. B. 1G2. 

3) Eeye, Die Wirbelstürme etc. S. 222. Sohneko in Schlömilch, Zeitschrift für Mathematik und 
Physik. 20. Jahrgang. 1875, und Angot, ü. c. S. 170. 
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Del Neimei kann in eine Rcilie entwickelt weiden und zwai in 


Ti - T2 


V 2 


©■ 




Ti 




1 r /D\ "[ 

- Ti r + (^) + 




logu (Ti Ts) 


1 + + 


— -s= 


-Vrr: i + ^/i2 


D\2 
T 




wo Trn die mittleie Teinperatui dei Luft in absolutem Masse, somit cilialt man 

R= 29 3 

T, = 273 (1 + atx) 


ll-RT.„ logn (1+ tJ] 

= 18400 log (1 4. tttm) [^1 — 1/12 ( 7 ^^ + rpj] 


tm mittleie Lufttemperatui 


Die Foi-mel imtersclieidet sich von der gewöhnlichen nui dmch das kleine 
Korrektionsglied leclits Sie zeigt, dass die Annahme einer konstanten mittleien 
Temperatur t^ etwas zu grosse Hohen giebt und zwar um so mehr, je giosser die 
Differenz D der oben und unten abgelesenen Temperaturen ist Diese Korrektion 
nimmt etwas ab im Verhältnis der Zunahme der absoluten Temperatur (an der 
unteren Station) 

Den Einfluss dieser Korrektion ersieht man am besten aus dem folgenden 
Tafelchen, das allerdings nur für Ti — 273^ berechnet worden ist 


Tempel atuidifferenz t^ — 12 zwischen der unteren und oberen Station 

5 10 15 20 25 30 40 50 60 70o 

Kouektionsfaktoi fui je 1000 m, stets negativ 

0 03 012 0 27 0 48 0 76 1 12 2 05 3 31 4 91 6 88 

Nur bei sehr grossen Seehohen und grossen Tempeiaturuntersclneden der beiden 
Stationen sind die unter der Annahme einer konstanten Tempeiatur beiechneten 
Hohen merklich zu gross 

Z B Pikes Peak b = 4308 m, ti = 18°, t2 ~ — 7o, ti — 12 — 25° Koiiektion* 4 31 x 0 7G = 
— 31m Dieselbe kommt einem Fehler in der Annahme der Lufttempciatiu um 0 IS*^ C gleich, liegt 
somit untei der erreichbaieu G-enauigkeit, ist abei immer noch etwas giossei alsdieKüiiektioii 
wegen der Schwei eabnahme mit der Hohe’ 

4 Einführung anderer Gesetze der Warmeabnahme mit der Hohe 
in die hypsometiiscbe Formel Da man sich m praktischen Fallen bei der 
Berechnung der Hohen diffeienz wohl stets an die oben und unten beobachteten 
Temperaturen halten wird, soll hier nur kurz auf die Ergebnisse der Einstellung 
bestimmter Annahmen über die Waimeabnahme mit der Hohe und die Formel liiii' 
gewiesen werden 

G- Ä Hirn hat die Poissonsche Gleichung in die Hohenfoimel eingefuhit, ebenso Weilen- 
mann m dei Form, m welcher sie sieh aus dei mechanischen Waimetheoiie eigieht-) 

Im ersteien Falle (Hirn) eihalt man, wenn D die Dichte dei Luft gegen die des Quecksilbers 
und k das Verhältnis der spezilischen Warmen derselben = 1 40 


Koirelvtionsfalitor =s 2 3026 : 


1) Angöfberaolinet diese Korrektionsfaktoren auf §>inem andeien Wege Er findet, wennTm die mittlere 
absolute Tempeia'ur, Ti die unten, T 2 die oben beobachteten absoluten Tempeiaturen sind 

. 10.V /TA 

' Ul - Ta VrJ 

Diese Faktoren fallen für grosse Tempeiiturdifferenzen etwas kleinei aus als die oben beiechneten 

2) Hirn, Introduötion h r^tnde inet et cliinatologique de l’Alsac^ Colmar 1870 NoteA S 64 — Weilen- 
mann, Üeziehungen zwischen Tomperatui, Baronietei stand und Hoho in dei Atmosphäre Züricher Vierteljahis- 
sehrift 1872 S 326 
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k 0.76 ^ , 

ir=i D 


-© 


k -1 
~k 


= 27 970 (1 -h ato) l 1 


-i- 

Vpo 


Weiienmanii findet: 


AU' 


: 101.63 T 1 


■(S 


0.29 


mit obi^^er Porm übereinstimmend, wenn für T gesetzt wird: To (1 4- at); die Konstante kann aber 
natürlich nicht vollkommen die gleiche sein 

Diese Formeln geben für grössere Höhen zu kleine Resultate, da ihnen die rasche Wärme- 
abnahrae des indilferenten Temperaturgleichgewichts zu gründe liegt. Sie haben deshalb nur theo- 
retisches Interesse. 

Sprung hat die Formel von Mendel ejef für die Wärmeabnahme mit der Höhe in die Baro- 
meterformel eingeführt. Dieselbe giebt für Höhen bis zu ca. 4km ganz gute Resultate, darf aber 
nicht für grosse Höhen verwendet werden, da sie, auf Gl ai sh er s Beobachtungen beruhend, zu hohe 
Temperaturen in denselben voraussetzf'^) 

5. Genauere Berücksiclitigung der Luftfeuchtigkeit. Es ist früher 
nachgewiesen worden, dass die Eelation 

^ 

eti==:eo 10 6700 

die Luftfeuchtigkeit im oberen Niveau für mittlere Zustände hinlänglich genau 
wiedergiebt, wenn dieselbe im unteren Niveau als bekannt vorausgesetzt wird. 

Die Korrektion für die atmosphärische Eeuchtigkeit hat die Form: 


1+0*377 


b ’ 


r Go 1 0 6700 , 


somit ist: 


. = ^“10 


—iir 


1 

\,G70d ' 


■— 1 
i840o; = 


eo - 


(^i ß dh — ^1 + ^ 


B 


B 


10 ' 


10 ' 


:B10' 

h 

10500 , 


h 

' 184U0 , 


. ^ \ 

10500 dh. 


Die Integration (s. S. 775) dieses Ansdruckes ergiebt aber: 


[i+i3- 


10 500 Mod. 


1 10 10 500 


5 


Das Korrektionsglied für die Luftfeuchtigkeit erhält somit die Form: 


1 + 0*377- 


r 4560 / 


\ . u 

— 10 10500 1 1 

L h \ 


:l+f(e).f(h). 


Die beiden Faktoren f(e) und f(h) können leicht in Tabellen gebracht werden, 
wodurch die Berechnung der Feuchtigkeitskorrektion sehr bequem gemacht wird.^) 
Auch das folgende ganz kleine Täfelchen reicht in vielen Fällen aus. 


1) AB : e wird mit Kücksioht auf die Luftfeuchtigkeit ==: 0.290S — 0.075 

D 

2) Sprung, Lehrbuch der Meteorologie. S. 97, und A. Angot, Formule burometrique. B. 175. 

3) Hann, Zur barometriachen lioheninessung. Sitzungsberichte der Wiener Akad. B. LXXIV. 1876. Die 
Tabellen finden sich auch in der ,, Anleitung zu moteorologiachon Beohachtungoii.^* IV. Auflage. XL Teil. Wien 

895. S. 44. 
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Ivoirektion der beiometiiscli gemessenen Seeliohe für die Luftfenclitigkeit. 
1 Faktoi t(e) = 0 377/B x 1000 in, also fui Seeliolien in Kilometein (cq ==■ 1) 


B 

750 

700 


650 600 550 

500 

450 


400 mm 

Faktoi 

502 

539 


580 628 G85 

754 

838 


942 





2 Faktoi f(h), h in Metern 





h 

500 

1000 

1500 

2000 2500 3000 1000 

5000 

6000 

7000 

8000 

Faktoi 

91 

89 

85 

80 7b 72 ßb 

60 

55 

50 

46 

Z 

B Santis 

, 2500 

Unten 

in 4G4m beobachtet e — G 9 mm, 

B = 720 

ß (e 

B) = 

= 0 003G, 


f(h) fiii h = 2000 m (IIülieiidiirGieiiz) = 0 80, somit Feuchtigkeilskou cktion 2000 x 0 003G x Ü 80 
~ 5 7 b m 

Ätit Faktoi 1 hatte inan kurzci gGfundon 0 52 x G 9 x 2 x 0 80 = 5 74 

Sonnhlick SlOGm Ischl 467m, e = 68, h = 720 

Feuchtn^koitskoiicktioii — 0 52 x 6 8 x 2 04 x 0 7b — 7 1 m 

In tiopisohcii Ivlimateii ist dei Eiiilluss dci LiittlGuchtigkeit natuilicli giossei Z B e==20inm, 
1) == 759, iui 2000 m Scehüho 0 50 x 20 x 2 x 0 80 = 16 m 

6 G onaherte Beruck&iclitiguiig des W assei dampfgehaltcs der Luft 
In vielen Fallen ist ini oberen, wie auch unteren Niveau, bloss die Temperatur 
aber nicht auch rlei Dampfduick bestimmt woideii Dann kann man den Fenchtig- 
keitsgehalt der Luft mir gendhcit in Kechniing stellen, was auch aus Bequomlicli“ 
keitsgriindcn bei dem geringeu Einflüsse der Luftfeuchtigkeit, namentlich gegenüber 
den unveimoidlichon Fehlern in doi Annahme der mittleren Lufttempeiatui, über- 
haupt Kinn eist ublicli ist 

Diu {^eindicitö B(‘i ucksiclitigimg des Wasseidamptgehtilieb dei Luit guindet sich daiauf, dass dei- 
selbe mit dci Tcmpeiatui zunimnit, und auch in gleichem Sinne -wie diese aut das Luftgewicht cmwiikt, 
indem ci ^dasselbe VGiinindoit Man kann deshalb den Damptgehalt in Foiin eines Koricktionsglicdes 
von dci Foiin 1 -}- p’t beiucksiclitigeu Da abei tui t == 0 die Fuuelitigkeitskoii ektion nicht gleich 
Null \viul, feondeiii einen gewi'ssen Weit 1 -j- a behalt, so wiid. das Ivoiiektionsglied iui den Wassei- 
dam])fgcluilt 1 + a + (ii odei nahe gleich (1 -f a) (1 -p geschiiehcu weiden können Die Koircktion 
fui T<nnpeiatur und Feuchtigkeit wiid daduidi 

(1 -p at) (1 -p a) (1 -p J'^t) == (1 _p a) (1 -p -p ^]t) 
nahezu, da a, « und ß sein kleine Glossen sind 

Del Faktoi (l -pn) kann in die Konstante A dci hypsometiischcn Foimel aufgenommeii 
weiden, das zweite Glied entspiicht omor Teinpeiatuikoii ektion nut veigiohseiten Ausdehnuiigs- 
küuhizientcn der Lutt Laplace hat o: -p = 0004 gesetzt Die Koii ektion lui die Luttempciatui 
und Lutttcuchtjgkeit erhalt dann, mit Bei ucksichtigung, dass die miltlerc Tempeiatm t = (t^ -p t 2 ) 
ist, die sehr cmiache Form 

1 -p 0 002 (tj 4- tj) 

Die meisten hypsometnschon Tafeln enthalten die Tempeiatm- und l^cnchtigkeits- 
koiiektion m cliesei emlachon Foim (veicmt mit der Konstanten A) mit dem Aiguineiit t^ + ty, d li 
mit dci Summe dei oben und unten beobachteten Temperaturen 

Ich habe aus 5 Ötationspaaien m den Alpen, Pyieiiaen und ni Indien hei Temperaturen zwischen 
— 4^ und 22^' den ICoctfizieuten a -p /?t direkt zu bestimmen gesucht, indem ]eno Weite der Kon- 
stanten u und ß gesucht wurden, welche den aus den Beobachtungen des Damptdiuckes tolgendeu 

Weiten des Koiiektionsgliedes 1 4- 0 377 -- am besten entspiechen Es eigah sich 

a 4 /9t = 0 00154 4- 0 00034t 

Daduich wiid die vei einigte Korrektion für Lufttemperatui und Luftfeuchtigkeit 
(1 4 a) [1 4 (a 4 /9)t] = (1 4 0 00154) (1 4 0 0040 1) 


q Be SS el hat zueist (BemeikTingen. ubei haroniotusulies IIokoinuGssen Astionomisclie Naehriohton XII 
x83ö und XV 1838) die Luftfeuchtigkeit in der hypsometrischen Foimel duiok ein eigenes Koirektionsghed 
borüoksichtigt, dann später Plantamour (Kösnind dos ob^eiv faites ä Genöve et au grand St Bernhard 1811 
—1850 suive de tables liypsoinetriques oaleuUes d’apiös la foimule de Bes sei Genöve I80I) und Bauorn- 
feind (Beobachtungen undUnteisuchnngen Tiber die Genauigkeit baiometrischer Ilubonmessungen München 1862) 
Eenny, On tbe Con&tants of the barometne forniula which male coiieet allowance for tbe hygrometiic, 
State of the Atmosphere — On a new barometne foimula etc Txansactions K Iiisli Acad Vol XXIII 2 1859. 
pag 437, 623 

2) Hann, Zur barometn sehen Hohenmessung Sitzungsberichte der Wiener Akad 1876 
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Die Beobaclitungen in gemässigten und tropisclien Klimaten stimmen also sehr gut mit der 
alten von Ramond und Laplace herrülirenden Yergrösserung des Ausdehimngskoeffizienteii der 
Luft auf 0.004. 

Das erste Glied 'wird in die Konstante A aufgenominen, die dadurch den Wert 
A ==• 18400 (1 -h 0.00154) = 18428 m 

erhält, oder, 'wenn die Barometerstände nicht korrigiert sind wegen der Scliwere- 
ab nähme mit der Höhe: 

A = 18428 (1 + 0.00157) = 18457. 

Für Luftdruckmessungeii mittelst Siedethermometer ist diese Konstante nicht anzuwenden.^) 

Die so häufig aiigewendete liypsometrisclie Formel mit genäherter Berücksich- 
tigung der Luftfeuchtigkeit wird somit (tvenn die Barometerstände mit Schwere- 
korrektion versehen sind): 

18 428 log (|-?-) (1 + 0-002 [t + t']) (1 -[- 0026 cos 2 cp) 1 -f 

Diese Formel ‘ ist eigentlich nur zwischen den Grenzen — 7^ und 20^^ mit 
Vorteil zu benutzen. Bei tiefen Temperaturen rechnet man besser mit trockener 
Luft (a = 0*00367 und A=: 18400), bei Lohen über 20® soll die beobachtete 
Feuchtigkeit in Eechnung gestellt werden. 

7. Bemerkungen über die Schwerekorrektion wegen der Seehölie, 
Die Frage, welchen Koeffizienten man in das Korrektionsglied wegen der Schwere- 
ahnahme mit der Höhe einführen soll, ist in letzter Zeit öfter Gegenstand der Dis- 
kussion gewesen. 

B Öliger setzte für die Schwereahnahme auf einem Plateau (einer allgemeinen 
Landerhehung), wenn cS' die Dichte des Gesteins desselben, D die Dichte der Erde, 
h die Höhe, E der Erdhalbinesser: 



Das zweite Glied korrigiert die Schwereahnahme bei freier Erhebung wegen 
der Attraktion der unterliegenden Masse, welche die Schwereabnahme kleiner macht. 
Diese Formel heisst auch die Youngsche Eegel, weil sie später auch von Young 
aufgestellt und durch ihn grössere Verbreitung gefunden hat. Setzt man an ge- 
nähert d=^/ 2 D, so wird 

Gegenwärtig ist aber die Ansicht herrschend, dass die Attraktion der Masse 
eines Plateaus kompensiert sei durch einen entsprechenden Massendefekt unterhalb 
desselben, so dass die Schwere abnabme auf einer allgemeinen Landerhehung, auf 
Kontinentalflächcn, Hochebenen, so erfolgt, als wie bei freier Entfernung vom At- 

1) Eino kurze Bemerkung; üler die so lange benützte Konstante A = 18382, die auch, den Gaussclien 
bypsometrisclion Tafeln zu gründe liegt, mag liier am Platze sein, Arago undBiot katten das Verhältnis des 
spezidselien Gewiclitos dos Quecksilbers zur Luft zu 10463 gefunden, woraus sich A — 18 3LG orgiebt. Indem 
man bei 0° 50 Proz. relative Eeuebtigkeit annabm und Oq = 4.G setzte, b = 7Gü, -wurde 1 -f- a = 1.00114 und damit 
die Konstante 18336, d. i. die Konstante in den Tafeln von Laplace, Gauss etc. Für niclit wegen der Schwere- 
abnahma korrigierte Queoksilberstände ist dieselbe noch mit 1.00248 multipliziert worden, was dann die Kon- 
stante 18 382 ergiebt, die so lange in Gebrauch war. Eamond hatte empirisch aus seinen Beobachtungen auf 
dem Pic du Midi nahezu die gleiche Konstante abgeleitet, wodurch das Vertrauen zu derselben wehr erhöht 
wurde. Bekanntlich findet man ferner (mit der richtigen Baronietorkunstante) im Summer und boi Tag etwas 
zu grosse Höhen, welcher Einfluss durch die angenommene kleinere Konstante zum Teil kompensiert wurde, und 
dieselbe um so mehr als richtig erscheinen Hess. 
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traktionszentrum , somit als Faktor der Schwerekorrektion nickt sondern 2 zu 
nehmen ist Die derait reduzierten Sehweremessungen stimmen besser mit den 
tlieoi etischen im Meeresniveau und auch untereinander, wie besonders Faje 
zuerst hervorgehoben und E, von Sterneck neueidings durch zahlreiche 
Messungen nachgewiesen hat Wenn man unter h den Abstand der Station von 
der Niveauflache der Schwere versteht (nicht jenen von der Oberfläche des regel- 
mässigen Erdspharoids), so ist gegen die Verwendung des Faktors 2 für Plateau 
und Thalstationen ubeihaupt nichts einzuwenden Ganz ungerechtfertigt ist aber 
dessen Verwendung, wenn es sich um die Bestimmung des Hohenunteischiedes 
zwischen dem Gipfel und dem Fusse eines Berges handelt 2), wie dies jetzt auch 
missverständlich üblich geworden ist Dass auf dem Gipfel eines Berges die 
Schwere grosser ist als in gleicher BLohe in der fielen Atmosphäre, geht ja klar genug 
daraus hervor, dass man aus dieser verringerten Schwereabnahnie und der er- 
mittelten Dichte des Berges die mittlere Dichte der Eide mit giosser Annäherung 
an die durch rein physikalische Messungen erzielten Eesultate hat berechnen 
können Hiei ist die Verwendung der Bouger sehen Formel unzweifelhaft geboten 

Z B Intensität der Schwere auf dem G-ipfel von Pikes Peak (4308 m) 978 940, an dessen Fuss 
m Colorado Springs in 1856 m 979 476, mittlere Dichte des Berges 2 62, Differenz der Schwere 0 53 G 
Die einfache Regel 21i R gieht als Schwereabnahme 0 781, dieselbe ist also um 46 Proz zu gross ! Die 
Regel von Bougei, wenn in dieselbe (^=2 62 nach den Beobachtungen eingesetzt wird, D = 5 60 
(nach Helmert), gieht aber 1 3 (h R) == 0 508, was nur um 5 Proz zu klein ist 

Man wird demnach für die Schwei eabnahme vom Fusse des Berges bis zum 
Gipfel genähert zu setzen haben, wenn h der Hohenuntei schied und 6= ge- 

nommen wird, ^/ 4 ^h.E Ist z die Seehohe der unteren Station, so ist die mittleie 
Seehohe, für welche die Scliwerekoirektion gelten soll, z b/^? somit die letztere 

2z g li 2z + (b 8)h 

"IT"^ R 

statt wie jetzt gewöhnlich angenommen wird (2 z li) R 

Für Pikes Peak z B erlullt man nach der iicbtigen Foimel die Schwei ekorrektion bei h = 2452, 
z = 1856, zu 2 1m, nach der jetzt üblichen 25m um Vs des Wertes zu gross 

Die ganze Untersuchung hat natürlich nur theoretisches Interoaso. Da aber 
der Gegenstand derselben in letzter Zeit häufig eine missverständliche Auffassung 
gefunden hat, war es notig, sich über denselben völlig klar zu werden. 

8 Vereinfachungen der barometrischen Hohenfoimel Die bemeikens- 
werteste, diejenige von Bahinet, ist schon auf B 168 angeführt worden Sie hat 
mit Rücksicht auf die wichtigsten Korrektionen die Form: 

h = 1 6010 (1 + 0 002 (t + 1')) 

Für nicht mit der Schwerekorrektion versehene Barometerstände musste 16035 
gesetzt werden, soweit in diesem Falle überhaupt das noch eine Rolle spielt 

Koppen hat die hypsometrische Formel vereinfacht, indem er die Schwei e- 
korrektion {X ß cos 2(p) mit der Temperaturkorrektion (1 -[- «t) vereinigte, was 


1) B V. Sterneok, Relative Scbwexemessungen. 1895 u 1896 S 9 MitteüTingen des k u k Militär 
Geogr Institutes B XVII 1898 

2) leb habe schon darauf aufmerksam gemaebt m den Abbandlungen. der Qesollsebaft für Erdkunde in 
Berlin 1894 Hr 0 
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mit hinreichender Genauigkeit (1 -f* cct -f- cos 2 9)) gieht. Man erhält mit a = 0*004 
und /3 = 0-0026: 

h = 73*74 (250 + t + 0*663 cos 2 9) lg (B : h). 

Der zweite Summand zu t hat unter den verschiedenen Breiten die folgenden 
W erte : 

0 10 20 30 40 50 60 70 80» 

0.66 cos 2f/) 0.66 0.62 0.51 0.33 0.12 —0.12 —0.33 —0.51 —0.62 ’ 

Zwischen den Breiten 10® bis 80® kann mit hinreichender Genauigkeit 
0-663 cos 295 gesetzt werden =(45 — 95) : 50, und so erhält man: 

h = 73-74 [250 + t + (45 — (p ) : 50] lg (B : b). 

Diese Form der hypsometrischen Formel ist deshalb interessant, weil in der- 
selben die Schwerekorrektion als ein Additionsglied zur mittleren Lufttemperatur 
erscheint, also deren Einfluss als verbesserte Lufttemperatur auftritt, was die Ab- 
schätzung des Betrages der Schwerekorrektion sehr erleichtert.^) 

Wenn man die Anwendung der Höhenformel auf kleinere Höhenunterschiede 
und auf gewisse Breitenintervalle beschränkt, so kann man dieselbe noch weiter 
vereinfachen. Siehe G. Jordan, Barometrische Höhentafeln (in verschiedenen Aus- 
gaben) und Sresnewsky, Vereinfachung der hypsometrischen Tafeln (Rep. f. Met. X, 
Xr. 2. 1887). 

Man unterschätzt aber dabei häufig den Fehlbetrag, der durch die Einführung 
eines konstanten Dampfdruckes entsteht, gegenüber jenem der Schwerekorrektion. 

9. Bemerkungen über die Genauigkeit der barometrischen Höhen- 
messungen. Tägliche und jährliche Periode in den barometrisch ge- 
messenen Höhen. Bei der praktischen Verwertung der hypsometrischen Formel 
fand man bald, dass die mit derselben erhaltenen Resultate eine tägliche und eine 
jährliche Periode zeigen, dass die Berechnung von Luftdruck- und Temperaturbe- 
obachtungen im Winter und in der Nacht (auch am frühen Morgen) zu niedrige 
Resultate giebt, jene im Sommer und am Tage zu hohe. Ramond in den Pyre- 
näen, Moriz zu Tiflis, Eschmann auf dem Rigi, Ivämtz auf dem Faulhorn 
(1832 — 1833), namentlich aber Plantamour bei Berechnung der monatlichen und 
stündlichen Höhenunterschiede zwischen S. Bernhard und Genf konstatierten diesen 
Einfluss der Tageszeit und Jahreszeit; später auch Bauernfeind bei seinen ver- 
dienstlichen hypsometrischen Studien^) auf Grund nivellierter Höhenunterschiede 
(vier nivellierte Punkte am grossen Miesing in Bayern. Am vollständigsten hat 
diese jährliche und tägliche Periode der barometrisch gemessenen Seehöhen unter- 
sucht und erläutert R. Rühlmann, dessen unten zitierter wichtigen Schrift die 
folgenden ganz kurzen Angaben über diese Perioden entnommen sind.®) 

Die barometrisdi gemessenen Höhenunterscliiede zwischen G-enf nud dem S. Bernhard weichen 
von dem nivellierten Höhenunterschied um folgende Beträge ab: 


Koppen, Zeitschrift f. Mot. XVII. 1882. S. 81 etc. 

2) ßanemfeiiid. Über die Genauigkeit haromotrischer Hohonmessungen. München 18G2. 

Richard Küh Im an n , Die barometrischen Höhenmessungeu und ihre Bedeutung für die Physik der 
Atmosphäre. Leipzig 1870. Überhaupt eine der ■wichtigsten Publikationen über barometrische Höhenmessungen 
mit sehr vollständigen Litteraturnachtr eisen. S. 24—32. Die von Rühlmann aufgestellte hypsometrische 
Pormel und die darauf gegründeten Tafeln sind in letzter Zeit zumeist benutzt worden 'und in die meisten Samm- 
lungen von Tafeln übergogangen. Ruhlmanns Tafel setzt Barometerstände ohne Schwerekorrektion voraus 
wie das damals allgemein üblich war. 

Hann, Lehrb. d. Meteurolugio. 
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I Die jahiliche Periode 

Winter --9 2 m oder 0 44 Pioz , Fruhling 3 5 m 0 17 Proz , Sommer 10 3 m 0 50 Pioz , Heib&t 
— 4 5m oder 0 22 l^roz 

Die jalnliclie Amplitude Januai —112 m, Juh 4-11 8 m "betragt somit 23 m oder 1 1 Proz 

II Die tägliche Peiiode 

Dieselbe ist im Sommei am giossten, im Wintei am kleinsten Im Juli sind die Abweichungen 
vom wahren Hohenuntei schied folgende in Metei 

Mttn 2 4 6 8 10 Mttg 2 4 6 8 10 

_3 2 —7 9 —8 0^—02 16 5 27 6 32 7 31 9 26 5 16 8 6 8 1 1 

Die Abweichung um Mittag betiagt +16 Proz, jene um 4h moigens —04 Proz, die Ampli- 
tude 40 7 m odei 2 Proz Im Dezembei betragt die Amplitude nui 13 5 m odei 0 7 Pioz 

Im Wiiitei geben die Tagesstunden um Mittag hei um richtige Hohen, im Sommerhalbjahi von 
Marz bis Oktobei die Vormittagsstunden von 6 — 81i und die Abendstunden 6 — 9 b 

Die Ursache dieses anfangs so sonderbar scheinenden Einflusses der Tages- 
und Jahreszeit auf die barometiiscli gemessenen Hohen hat schon Plaiitamour 
ganz bestimmt m dem Einflüsse der Wärmestrahlung des Bodens auf die Thermo- 
meter, mit denen wir die Lufttemperatur zu messen uns bemühen, erkannt Im 
Wintei und in der Nacht sind die untersten Luftschichten in dei That kalter 
als die in einiger Hohe über dem Erdboden, im Sommer sind sie etwas zu wami, 
am Nachmittag namentlich lesen wir dann an den Thermometern zu hohe Luft- 
temperaturen ab Indem wir in die barometrische Hohenfoimel derart im Winter 
und m der Nacht zu niedrige, im Sommer und hei Tag zu hohe Temperatuien 
emfuhren, erhalten wir zu niedrige oder zu hohe Eesultate. Rulilmann hat diesen 
Nachweis eingehender zu fuliren gesucht, und ist dann einen Schritt weiter ge- 
gangen, indem er die wahre Lufttemperatur aus den Baiometcrstanden (bei nivellier- 
ten Seehöhen) zu berechnen gesucht hat.’) 

Die Eesultate, zu denen er dabei gelangt ist, fasst ci in die Satze zusammen. 
„Die Luft crwaimt sich bei weitem nicht m dem Masse und nicht so lasch, als 
dies die Thermometer anzeigen, die Luft nimmt nur wenig und zögernd Anteil an 
den täglichen Schwankungen und in veimindeitem Masse auch an den jahi liehen 
Schwankungen der Tcmperatur‘‘ (hier ist hinzuzufugen, dass die Abweichungen bei 
dem täglichen Gange weit giosser sind als bei dem jahi liehen Gange, der kuizeien 
Dauer des eisteien entsprechend), „die Extieme der Lufttemperatur sind immei, 
sowohl bei der täglichen als hei der jaln liehen Periode, gegen die Extreme dei 
Tbermometeiangaben wesentlich verzögert“. 

10 Fehler der Annahme der Lufttempci atur (t~l-t0-2 An der all- 
gemeinen Richtigkeit der Ansichten von Plantamour, Eulilmann etc über den 
Sinn der Abweichungen der wahren Lufttemperatur von der beohachtoteii und von 
dem täglichen Gange der letzteren kann nach dem, was schon fuilicr darüber ge- 
sagt worden ist, nicht gezweifelt weiden. 

Die Ul Sache, weshalb die berechneten Hohenuntei schiede bald zu gross, bald 
zu klein ausfallen, ist aber in zahlreicben Fallen auch noch eine andere, welche 
ebenfalls in der Annahme einer unrichtigen Lufttemperatur zu suchen ist, ohne 
dass aber die Temperaturangaben der Therniomeler daran schuld sind Sie liegt dann, 

1) In einer in Vergessenheit geraten eti Abhandlung hat ß eil i sehon 1827 im Giomale di Tisica e Chimica 
dl Pavia die tägliche Periode der harometrisoh gemessenen Hohen erkannt, und auch schon aus den in Genf und 
auf dem St Bernhard abgelesenon Baionieterständen die „theoretische Lufttemperatur“ heieehnet und daraus 
geschlossen, dass die Temperatur der AtmospMrö nur in geringem Masse an den Schwankungen der unteren. 
Lufttemperatur teilnimmt (Grassi, Misura delle altezze mediante il harometro 1876) — Auch die Brüder 
Schlagintweit haben den Einfiuss der Tageszeit untersucht und die „wahre Lufttompoxatur“ aus dei Baro- 
meterformel berechnet (Neue Untersuchungen über die physi'v Geographie der Alpen 1854 S 399 u 409) — 
Man 8 auch Ch. Martins darüber in den Arehives des Sciences de Genevo (2) IX 185 1860 
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dass wir als mittlere Lufttemperatur das Mittel aus den oben und unten abgelesenen 
Thermometerständen in die Formel einsetzen, was eine Temperaturabnahme in arithme- 
tischer Progression in dem ganzen Höhenintervall voraussetzt. Sobald aber die 
Temperatur zuerst langsam, dann aber rascher abnimmt, also die Temperaturkurve 
gegen die Abscissenaxe, auf welcher die zugehörigen Höhen aufgetragen sind, 
konvex ist, ist die wahre mittlere Lufttemperatur kleiner als das angenommene 
arithmetische Mittel. Umgekehrt verhält es sich, wenn die Wärmeabnahme anfangs 
rasch erfolgt und dann nach oben langsamer wird, die Temperatiirkurve also gegen 
die Abscissenachse konkav ist. In Gebirgsthälern kommen aber diese Fälle selbst 
in den Mittelwerthen öfter vor, daher wird man auch bei richtigen Temperaturangaben 
oben und unten im ersteren Falle eine zu grosse, im letzteren Palle eine zu kleine See- 
höhe erhalten. 

Bei Ballonfahrten kommen solche Unregelmässigkeiten der vertikalen Temperatur- 
verteilung am deutlichsten und auffallendsten direkt zur Beobachtung und die Fehler, 
welche die Annahme einer mittleren Lufttemperatur (t -[- t') : 2 bei der barome- 
trischen Messung der Ballonhöhen zur Folge haben muss, konnten nicht übersehen 
werden. Man hat deshalb bei diesen Berechnungen die sog. „Staffelmetho de‘‘ 
eingeführt. Man rechnet von Schicht zu Schicht, da innerhalb kleinerer Höhen- 
iutervalle die Annahme einer mittleren Lufttemperatur = (t -f- 1') : 2 völlig zulässig 
erscheint und die Beobachtungen selbst dafür eine Kontrolle liefern. 


1) Dass sülclie Fälle reelit liäufig vorkotnmen, habe icli gezeigt in der Abliandlnng : Resultate des ersten 
Jahrganges moteorülogisebor Beobacbtungen auf dem Sonnbliclc. Sitziingsäbericlite der Wiener Abad. B.XCtl. 
Jan. 1888. S. 13 etc. Z. B.: Ans 10 Zwiselienstationon zwiscben 448 m (Ischl, Salzburg) und dem Sonnbliek 
in 3100 m erhält man als Gleichung der Wärmepbnahme mit der Höhe im Jahresmittel (Oktober 1886 bis Sep- 
tember 1887); 

= 8.0 — 0.482 h' — 0.0018h'2 h' — h — 4.5, 

in Hektoniotorn ausgodrückt. 

Die mittlere Lufttemperatur orgiebt sieh daraus zwischen 4.5 und -31.0 Hektometer durch Integration zu 
1.2^, das Mittel aus den obon und unten beobachteten Temperaturen ist aber nur VaCS-lb — 6.8) ==: 0.67^*. Da- 
her muss man die Höhe hoi dieser Annahme um 0.53® x 0.4 x 26,5 — 5.0 m zu niedrig finden. 

Für die Teinperaturabnahme mit der Höhe im Sommer auf der Hordseite der Hohen Tauern fand ich 
folgende Gleichuugon; 

Toinperatuvabualuno mit der Höhe im Sommer 1887 auf der Nordseite der Hohen Tauern. 

Um 7h am 15.4 — a.713h' -j- 0.006‘Jh'j2 

2h pm 22,8 — 0.40811' — O.Ü122b'‘^ 

9h pm IG. 8 — 0.595h' — 0.0003h'3. 

Um 7 h morgens ist die Temperaturabnahme mit der Höhe anfangs rasch und Avlrd dann nach oben lang- 
samer, um 2h erfolgt sie unten langsamer und ist mit der Höhe beschleunigl, um 9 h abends erfolgt sie ziemlich 
genau in arithmoiischer Progression. Man würde also um 7 h morgens unter der üblichen Annahme des Mittels 
aus den Temperaturen oben und unten eine zu kleine Seohöhe finden, um 2 h eine zu grosse, um 9 h abends eine 
nahezu richtige, auch wenn die Thermometer der Stationen die richtige Lufttemperatur angehen. 

Im Winter liefert die übliche Annahme namentlich bei ruhigem heiterem Wetter Mitteltemperaturen, die 
sich weit von der wirklichen mittleren Temperatur entfernen, da die Temperatur in den Tliälern zuerst nach 
oben zunimmt und dann erst wieder abnimmt. Z. B.: 

TomperaturUndlerung mit der Höhe ira Pinzgau, h' = h — 8.5 in Hektometern (gültig bis 3 km). 

Januar 1887. Winter 188ü/1887. 

- 8.3 -f 0.902 h' — 0.0536 h' 2 ~ 5.6 + 0.426 k' — 0.0375 h' 2 

Das arithmetiacho Mittel aus den Temperaturen in den Thalsohlen bei 8.5 Hektometern und jener auf dem 
Sonnblick, 31.0 Hekt, ist 1/2— (8,3 12.6) = — 10.4, die mittlere Lufttemperatur aber betrug wirklioh —7.2®, 

dieser Unterschied entspricht einem Fehler von 30 m Höhendifferenz. 

Diese Beispiele zeigen, dass die üblichen Annahmen tj^ = ^/2(ti -h ta) in GeUirgsländern bedeutend© 
Fehler in den barometrisch gemessenen Höhen zur Folge haben können. 

2) Börsen giebt als Beispiel die Berechnung einer Ballonfahrt, 12. Januar 1894 : B == 770.0, b = 411,2, 
t = — 9.4®, t' == — 15.4®, h = 4804 m. Die Berechnung nach Schichten giebt aber 5023 m, da die wahre mittlere 
Temperatur der Luftsäule nahe 0® war, statt — 12,4® (Temperaturumkehruug in den mittleren Schichten). — Die 
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Wo es angeht, sollte man auch bei deu orogiaplnsdieii llohenmessungen ähn- 
lich veifahien, aber leider ist die Methode der paitiellen Beiechnung eines grosseien 
Hohcninteivalls nach Schichten in diesen Fallen selten möglich 

11 Unregelmässigkeiten der vertikalen Verteilung des Luftrli uckcs 
aus dynamischen Ursachen. Neuerding.s hat A Angot wieder daiauf aufmeik- 
sam gemacht, dass die Beobachtungen auf dem Eiffidturm dafür zu sprechen scheinen, 
dass (alleidings .sehr kleine) Druckuntei .schiede iii vertikaler Richtung voiliandcn 
sein duiiten, welche durch die Annahme einer unrichtigen Lufttempeiatui nicht zu 
eiklaien sind Angot berechnet die mittleie Lufttempeiatui- zwischen Paus (Hof 
des Bureau Cential, 2 m) und dci Spitze des Eiffeltunnes in 302 m aus den d.a- 
selbst und auf den beiden Plattformen goiade in mittleiei Hohe beobachteten Tem- 
peraturen aus der Formel (tj -f 2t3 -j-ts) und erhalt z B fui den Sommor 

damit folgende Differenzen zwischen beobachtetem und heieclinetem Luftdruck 

Unterschied zwischen dem beobachteten und dom berechneten Luftdruck (nun) 
(300 m Hohenunteiscliied) 

^^ttn 2 4. G 8 10 Mttg 2 4 G 8 10 

— 13 —08 — 07 —04 .00 07 13 15 12 04 —OG —14 

Dor Luftdruck auf dem Eiffelturm ist bei Tag* zu niedrig gegen jenen am 
Erdboden, es besteht ein nach aufwärts gericlitetei Driickgi adient, umgekehrt vei- 
halt es sich bei !Naeht Angot ist der Ansicht, dass die angenommene Luft- 
temperatur nicht die Ui Sache sein kann, selbst ein Fehler von konnte nui eine 
Druckdifferenz von 0 09 mm erklären 

Auch emo jährliche Periode diesei Differenzen ist natürlich voihanden Die- 
s'dbe betiagt mi Mittel der Jahreszeiten: 

Mittii , llia und. 2ha Mittg, Ih und 21ip 

Winter Fiuhling Sommer Herbst Winter Frühling Sommei Hei bst 

— 02 —10 —10 —04 -1- 05 + 15 + 15 + 10 

Teisserenc de Bort hat den Nachweis eines vertikal nach aufwärts gerich- 
teten Liiftclruckgradienten bei Tag und im Sommer und eines abwaits goricliteten 
hei Nacht und im Winter aus den Beobachtungen auf dem Puy de Dome und zu 
Olermont zu liefern gesucht, dann auch die Eiff’elturmbeobaclitungen beigezogen 
Bei den ersteren Beobachtungen ist der Einfluss der angenommenen Lufttempeiatur 
nicht kontrolhorbai, da keine Zwischen Stationen in fieier Hohe, wie auf dem Eiffel- 
turm, vorhanden sind, den aus denselben gezogenen Schlüssen ist daher kaum ein 
Gewicht beizulegen Dagegen bat Teisserenc de Bort die Existenz veitikaler 
Giadienten durch gewichtige theoietische Überlegungen gestutzt, wie wir S 570 
gesehen haben. 

Die von Teisserenc und Angot aufgestellte Behauptung eines nachweis- 
baren, wenn auch geringen vertikalen Gradienten verdient zum Gegenstand ganz, 
spezieller Untersuchungen gemacht zu werden 


Methode dei Berechnung nach Schichten hat Eylcatehef schon vor längerer Zeit vorgeschlagen. S Bericht^ 
der aräonautisehen Kommission, in Strasshurg 1898 

1) A Angot, Eessiimö des oh. Met au Bureau Central et ä la tour Eiftel 1890—1894 Annales du 
Bureau Central 1894 M6moires 

2) I)ie schon oben einmal citierte sehr beachtenswerte Ahhandlung von Leon Teisserenc de Bort 
ist in den Annales du Bureau Central, 1889, Tomel, Memoires, erschienen unter dem Titel Sur le gradient haro- 
mötnque vertical 
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12. Weitere Anleitungen zur Vermeidung verschiedener Fehler- 
<j[uellen bei den barometrischen Höhenmessungen. „Isobaren - Kor- 
rektion.^^ Neben den Fehlern, welche durch die in vielen Fällen ganz unver- 
meidliche Annahme einer unrichtigen Lufttemperatur' in die barometrische Höhen- 
formel hineingetragen werden, verschwinden die Fehler, welche durch Nichtbeachtung 
oder mangelhafte Berücksichtigung der Korrekturen wegen der Luftfeuchtigkeit und 
der Schwereänderungen mit Breite und Höhe entstehen können. 

Lm bei barometrischen Höhenmessungen den Einfluss der Tages- und Jahres- 
zeit zum Teil wenigstens unschädlich zu machen, kann man mittlere prozentische 
Korrektionen aus Beobachtungen in nivellierten Höhenabständen ableiten und ver- 
wenden, die allerdings nur lokale Geltung beanspruchen können.^) Hat man in 
dem Gebiete, in welchem die Höhenmessungen vorgenommen wurden, meteorologische 
Stationen, deren (grössere) Höhenunterschiede durch Nivellement oder sonst genau 
bekannt sind, dann kann man dieselben für die gleichen Zeiträume, auf welche 
sich die neuen Messungen beziehen (also aus korrigierten Luftdruck- und Tem- 
peraturbeobachtungen) in gleicher Weise berechnen und die sich dabei ergebenden 
prozentischen Fehler gegen die wahren Höhenunterschiede zur Korrektion der neu 
zu berechnenden Höhen verwenden. Liegen letztere zwischen den ersteren, dann 
werden die Korrekturen recht genau werden.^’) 

Verfügt man über korrespondierende mehrjährige Mittel des Luftdruckes und 
der Temperatur, und sind die Barometer der Stationen gut verglichen, so können 
die barometrisch gemessenen Seehöhen derselben bis auf <^ + 1 m mit den nivellier- 
ten übereinstimmen. Da aber die Stationen nie in derselben Vertikalen liegen, wie 
die Formel voraussetzt, so muss man auf die „Isobaren- Korrektion“ Rücksicht 
nehmen, d. i. auf die, auch im Mittel nicht verschwindenden, horizontalen Druck- 
unterschiede, d. i. auf die mittleren Luftdruckunterschiede im gleichen Niveau. 
Darauf hat man früher keine Rücksicht genommen und deshalb so häufig unrichtige 
Seehöhen erhalten. Die neueren genaueren Isobarenkarten bieten dazu die Mittel.^) 
Zu weit auseinander dürfen aber die Orte, deren Höhenunterschied’- ermittelt werden 
soll, nicht liegen, da ja die zeitlichen Abweichungen von der mittleren Isobaren- 
differenz dann merkliche Beträge erreichen können. 

Wie die Isobaren-Korrektion in Rechnung zu ziehen ist, ersieht man aus einem 
Beispiel (Seehöhenberechnung von Vent gegen Triest) am Schlüsse dieses Ab- 
schnittes. 

Handelt es sich um einzelne Höhenmessungen, welche auf die Ablesungen an 
bestimmten Tagen oder selbst zu bestimmten Stunden gegründet werden müssen, 
dann sollte man eine möglichst nahe Referenzstation sich wählen, damit die hori- 
zontalen Druckunterschiede einen mögliphst geringen Einfluss erreichen. Man wird 
sich aber dann noch immer auf recht erhebliche Fehler der berechneten Höhenunter- 
schiede gefasst machen müssen. Um eine Abschätzung der wahrscheinlichen Fehler 
vornehmen zu können, ziehe man die täglichen Wetterkarten zu Rate, auf welchen 


1) in dieser Hinsiclit ist l)eaülitGnswert das Bueli Yoa J. D. Whitney , Contributions tü barometric hypso- 
metry with tables for use in California. 1874. Suppl. Cbapter 1879. S. auch. Williainsoii, On tke uae of 
tbe barometer (G-eol. Survey of California). 

2) Der Methode von G. K. Oilbert dagegen kann kaum eine Bedeutung beigelegt werden. A new Method 
of Measuring heights by Means of tbe Barometer. IJ. S. Geological Survey. Washington 1882, Beferat von 
Hartei in Zeitschrift f. Met. B. XX. 1885. S. 106 etc. 

3) Für Mittel- und Siuleiiropa z. B. meine Isobarenkarten in „Luftdruekverteilung etc.“ Wiun 1887, 
bei Holzel. 
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der Verlauf der Isobaren an den zur Vornalune der Messung vei wendeten Tagen 
sich vei zeichnet findet Liegen die Isobaien im Messungsgebiet 'weit auseinandei, 
so weiden die Fehler lelativ klein sein, diaiigen sie sich dichter aneinander, so 
hat man grosse Fehler zu erwaiten JMan kann diese Wettei karten sogai zu einer 
beiläufigen „Isobai en-Koiiektion^^ der Hohenniessungen verwenden, indem man das 
allgemeine Luftdruckgefalle auch fui die kleine Stiecke zwischen Eefeienzstation 
und liohenpunkt gelten lasst und auf diese Stiecke reduziert 

Auf den Einfluss der vahrend der bai ometrischen Messungen herrschenden 
Windlichtung auf die Resultate dei selben ist man bald aufmeiksam gewoidcn Die 
Windiichtung ist, wie schon nachgewiesen wmrden ist, nach Richtung und Staiko 
von den Unterschieden dei Druckveiteilung abhängig, und derait haben die Ab- 
weichungen oder Fehlei doi baiomctiischon Hohenmessungen sogar zu der eisten 
Eikenntnis dieser Beziehungen geführt 

Den Einfluss dei Winrichtung und -Starke auf die baiometrisch bestinnntou 
Höhenunterschiede aus in dci selben Veitikalen angestellten Luftdruck- und 
Temperaturablesungen hat Cli Montigny untersucht^) 

Die Litteiatui uhei die bai ometrische Ilobemnessung ist so gioss, dass es mclit aiigelit, 
dieselbe aueb iiui m Bezug aut die wiebtigsten Schuften hiei zusammenzustelleii Es muss auib 
bemeikt werden, dass die zalili eieben Versuche dei Umgestaltung und Veibesserung der baiometuscljcu 
Hohenfoimel zumeist keine ei liebliche tlieoietische und piaktisclie Bedeutung haben, man kommt im 
weacntlicben über die schon von Laplace aufgestcllte Foimel nicht hinaus Angot hat dieselbe 
jungst in der zeitgemassesten Foim lepioduzieit und voi tieft hebe Tafeln zu deien piaktischei Vei- 
weitung beiechnet*^) In dei Schuft von Ruhlmann ist die Litteiatui bis gegen das Jalii 1870 
ziemlich vollständig zusammengestcllt ifachtiage dazu (nm alteie Schuften) hatGrassi goheteit *) 

M F Kunze, Beitrage zu einem L itteratm vei zeichnisse dei physikalischen Ilühenmessung 
Zeitschiift tm Veimessungswosen B VIII 1879 Ei ganzungsheft Enthalt auch Abhandlungen in 
den Zeitschriften 

Altere und neueie Litteiatur findet sich sehr eingehend vei weitet in dei Sclirilt von A Ne- 
ovius. Om Lufttiycks vardens Reduction till Hatystan Helsmgfors 1891 (ICG Seiten m 8‘^) In 
Bezug auf die Theoiie mag noch \ei\Mesen werden auf P Schieibei, Die Zustandsglcichungen 
einer Luftsdule Barometrische Hollenformel Chemnitz 1894 (Eefeiat von Spiung in Met Z 
1895 Litteiaturhericht S 18) 

Beispiele der Anwendung der vollständigen und der vei einfachten hypsome- 
trischen Formel 

1. Ischl, 47° 43' nordl Br h ~ 466 9 (nivelliert), B == 721 0, t = 7 6°, E = 63, sonnt 
E B = 0 0087 

Schatberg, 47«46' nordl Br h — b = 6140, ti = 1 7°, e = 42, daher o b = 0 0068* 

Luftdruck- und Temperatiii mittel koiiespondierend an beiden Stationen, Luftdruck mit Schwei o- 
korrektion vei sehen 

Mittlere Temperatur (7 6 -f- 1 7) 2 = 4 65, 1 -p «t = 1 0171 

log B = 2 85794 log D = 8 84367 h = 1305 7 

log h == 2 78817 log A = 4 26482 

D = 0 OQdli (1 + ttt) ^ 0 0073b 

log h #= 3 11585 


1) Maa s die interessante Abhandlung von A Ermann in Pojjg Annalen B 88 1853 Über einige 
barometrische Beobachtungen und die Folgerungen, zu denen sie veranlassen S 260 und 387 Früher schon 
hatte Er man auf die Unterschiede des Luftdruckes ira Meeresniveau aufmerksam gemacht. Schumachers 
Astronomisches Jahrhuch. 1840 S auch Zeitsohiift f Met XIII 1873 S 374 

2) Ch Montigny, Mesures d’altitudes barom5tnq.ues pn&es k la tour de la cath5drale d’Anvers suus 
l’infiuences des vents de vitesses et de direetions difif4ront6S Bull de TAcad de Bruxelles 1873 T XXX V 
(vergl auch T XXXIV) Er fand bei östlichen Winden den Unterschied kleiner als bei -westlichen (grösste Wind- 
stärke, aber SE und S kleinste Starke), Amplitude 6^2 Proz S. auch Bulletin de Bruxelles (2 ) X pag 187 
nnd XI pag 467 

®) Angot, Sur la foxmule barometriq[ue Annales du Bureau Central Met Memoirea de 1886 B 159 
bis 195 

*) In dem oben citierten Buche S auch Zeitschrift f Met B XII 1877 S 352 
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Korrektion für die Luftfeuchtigkeit 0.377 (0.0087 + 0.0068) : 2 = 0.00294. Diese Korrektion 
beträgt demnach nicht ganz O.SProz., Peuchtigkeitskorrektion h (0.00294) = 3.84 m. 

Korrektion wegen der Schwereänderung mit der geographischen Breite (oberhalb 45° negativ). 
Mittlere Breite 47^44', 0.0026 cos 2(p = 0.0025, Korrektion für h =z - — 0.33 m. 

Korrektion für die Schwereänderung mit der Höhe (stets positiv) mit Bücksicht auf die Attraktion 
des Berges. z==467, h = 1308, somit: 

[2 z + (5 ; 8) h] : B = 1752 : B = 0.00027, 

Betrag somit +0.36. 

Die beiden Schwerekorrektionen heben sich also im vorliegenden Falle fast aut. Der korri- 
gierte Höhenunterschied: Barometerniveau Ischl — Barometerniveau der Station auf dem Gripfel des 
Schafberg = 1305.7 + 3.9— 1309.G. 

Eine sorgfältige Triangulation ergab 1309.2 m. Auf die grosse Übereinstimmung ist kein be- 
sonderes Gewicht zu legen, da ein kleiner Temperaturfehler dieselbe schon aufheben würde (Vs Grad 
z. B. gieht 0.2 Proz. = 2.6 m Fehler). 

Hätte man nun den Dampfdruck an der unteren Station allein in Beehnung gestellt, wie das 
zumeist der Fall sein muss, so hätte man nach S. 782 die Korrektion wegen der Luftfeuchtigkeit 
- 0.52 X 6.3 X 1.3 X 0.87 3.7 m. 

Also vollkommen übereinstimmend, vielleicht sogar genauer, weil die Annahme eines mittleren 
Dampfdruckes (E + e) ; 2 denselben zu hoch ansetzt. 

Natürlich rechnet man praktisch nach Tafeln viel rascher und bequemer, verliert aber dabei 
den Betrag der einzelnen Korrektionen aus dem Auge. 

II. Yent im Ötzthale, 4G° 52'. h = ?, b= 610.9 mm, ti = 0.7°, e fehlt. 

Triest, 45° 39', h = 26m, B = 759.1, t = 13.0. 

Temperatursumme t + t^ = 13.7°, 1 + 0.002 (t + t') = 1.0274. 

log B = 2.88030 log D = 8.97465 h = 1788.7 m. 

log b = 2.78597 log A^) = 4.26616 

D = 0.09433 log 0- + « Q = 0.01174 
log h = 3.25255 

Schwerekorrektion wegen mittlerer Breite 46° 15', 0.000113 h = — 0.20. 

Schwerekorrektion wegen Seehöhe (positiv) 1789 : B = 0.00028 h = +0.50, 
somit korrigierte Seehöhe 1788.7 + 0.3 = 1789.0 + 26 = 1815 Seehöhe. 

Fehler dieser Beehnung. Triest liegt auf der Isobare 761.4, Yent nach der Isobarenkarte 
sehr nahe auf 763.0, Differenz 1.6*, es ist somit zu rechnen mit einem derart korrigierten Luftdruck 
zu Triest, also mit 759.1 + 1.6 = 760.7 mm (in 26 m). 

Ferner Schw'erekorrektion wegen der Breite. Zn Triest beträgt dieselbe + 0.04, in der Breite 
von Yent +0.12, Differenz +0.08. Triest, auf die Breite von Yent korrigiert, hat deshalb einen um 
0.08 höheren Luftdruck, und da die Stationen vertikal unter einander liegen sollten, ist mit diesem 
korrigierten Luftdruck zu rechnen, also mit: 

760.7 + 0.08 = 760.78 (in 26 m). 

Die richtige Rechnung stellt sich daher so: 

log 760.78 = 2.88126 log D = 8.97905 

log 610.90 = 2.78597 log A = 4.26616 

j = 0.09529 log (1 + tt t) = 0.01174 
log h = 3.25695 

h = 1807.0, fällt somit um mehr als 18 m höher aus. Die übrigen Korrektionen werden (wegen 
ihrer Kleinheit) dadurch nicht geändert. Die Seehöhe des Barometers in Yent war demnach 1807.3 + 
26 = 1833 m, da die Zehntelmeter vollständig unterhalb der Fehlergrenze liegen. 

Auf diese Isoharenkorrektion hei entfernteren Referenzstationen, sowie auf die Ungleichheit 
des Einflusses der Schwere auf die (unkorrigierten) Barometerstände hei merklichem Breitenunter- 
schied hat man früher meist keine Rücksicht genommen. 


1) 18457, da Sc.hwerekorr« ktion fehlt und ]?euchtigkoit nur genähert in Rechnung gestellt werden kann. 

2) Es beträgt (s. S. 778) die Änderung der Schwerekorrektion der Quecksilherharometerstände wegen 
der Breite zwischen 35° und 55°, wenn d<p der Breitenunterschied der höheren gegen die niedrige Station i.-^t 
und in G-raden ausgedrüokt wird: 

db = 0.00009 k dcp. 

Nun ist für kleinere Höhenunterschiede bekanntlich 

700 ] 

ah = -i^(l + at)dh, 

D 

somit dh = — 0.72 (1 + oc tldy. 

Der Einfluss der Breitenkorrektion beträgt somit 0.7 ni für 1° Breitendifferenz oder etwas mehr als 0.01 m 
pro Minute. 
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Die Kollektion für dio Abweicliimg Bieite dei Stationen von der Noirnalbi eite 45o betragt 
zwischen und 55o Bieite ca 0 75 (rp — 45) in (bei 10“), für Triest somit 0 45, für Veiit 142, dei 
Unteischied löt somit iialie Im, um welchen Beüag die Seeliohe von Vent zu klein gefunden wiid, 
wenn man mit dei mittleien Bieite leclinet 

Kennt man die Isobare, auf welche! ein Oit liegt, d b dessen Liuftdiuck im Meeresniveau 
nach einei guten Isohai eiikaite, so lechnet man natuilicli kuizei mit diosci Die mittlere Temperatui 
am Meeiesnivcau entnimmt man entweder einer Isothermenkarte odei eimittelt dieselbe emfacb aus 
dei genaheitcn Sceliohe A log (B b), die man ohnehin leclinen muss Im voi liegenden Falle hatte 
man etva 18 0 Ilektometei multipliziert mit 0 G, giebt 10 8, dazu 0 7, also t + ti= 11 5, die Isobaren- 
kaite giebt 12“, somit t + t = 12 7“ etwa, B = 763 0 Man erhalt dann, da die Schwerekoirektion wie 
oben nur -HO ‘5 m beti<igt, als Si'eliuhc 1827 Gm Dei Unterschied von 10 m ist auf Rechnung dei 
Inei niediigei angenommenen Temperatm zu setzen 

Kontrollreclmung der Seehohe nach dem benachbarten Marienberg 40“ 42' noidl Br , h = 
1335 4 (mvellieit), B = G48 86 (mit Scbwei ekon ektion) , Isobarenkorrektion ca +0 6, koriigiertei 
Bai omctei stand 619 4G, t = 5 9, E = 4 8, also fui V ent zu nehmen e~48 x 0 84=4o Schwei e- 
koirektion für Vent tni 47“ +012, für 1800m —0 22, somit —010, konigiertei Barometeistand 
610 8 mm 

Mit diesen Daten erhalt man aus dei kompletten Ilohenfoimel für den Ilohonuntersclued Veiit- 
Maiienbeig 497 9m, somit Seehohe 1833 3, mit der Rechnung nach Triest und den notigen Koireküonen 
zufällig völlig übereinstimmend 
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Atmosphäre, Bestandteile 5. 

— Dichte in grossen Höhen 4. 

— Durchsichtigkeit 15. 

— Eigenschaften, physikalische 10. 

— Höhe 2, 752. 

— homogene, Höhe derselben 9. 

— Isothermflächen, Höhenlage derselben 159. 
— A^erhalten gegen Sonnenstrahlung 11. 

— Tralismissionskoöftizienten 27. 

— ' Wärmeleitungsvermögen 10. 

— Wasserstoffgehalt 7. 

— Zusammensetzung in grossen Höhen 7. 

Babinet’s barometrische Höhenformel 784. 
Bai von Bengalen, Gyklonen derselben 555. 
Ballonfahrten zur Bestimmung der Tempe- 
ratur der höchsten Luftschichten 155. 
Barische Windrosen nach Kämtz 489. 
Barisches Windgesetz 426. 

Barogramme während Gewitter 640. 
Barometer, Gang, jährlicher, auf Berggipfeln, 
Berechnung desselben 768. 

— — in den verschiedenen Klimagebieten 
193. 

— Metallbarometer 165. 

— Oscillation, tägliche 177. 

— Quecksilberbarometer, Reduktion 163. 

— Thermobai'ometer 165. 

— als Thennometer 766. 
Barometerdepressionen, Bewölkung in den- 
selben 529. 

— Fortschreiten 500. 

— Periode, jährliche 503. 

— Regenwahrscheinlichkeit 529. 

— Temperatur 527. 


Barometerdepressionen, AVindstärke 530. 

— Witterung beim A^'orübergang derselben 
504, 506. 

Barometerkonstante 775, 776, 783. 
Barometermaxima, allgemeines 517. 

— der aussertroi)ischen Breiten, Entstehung 
582. 

— Fortbe\vegung, Richtung und Geschwin- 
digkeit 5 19. 

— Gestalt und Grösse der Area 518. 

— Gradienten und AVindstärken 521. 

— Konstitution nach Bigelow 524. 

— Natur 588. 

— Temperatur, mittlere 534. 

im Norden und Süden 532. 

— AATndrichtungen unten 520. 

in der Höhe 522, 523. 

in Schweden und Nordamerika 523. 

— Witterung in denselben 524. 531. 
Barometei’minima, Auftreten 493. 

— der aussertropisclien Breiten, Entstehung 
582. 

— allgemeine Beschreibung 493. 

— Bewölkung in denselben 529. 

— in den tropischen Gyklonen 548. 

— das Felsengebirge überschreitend 505. 

— Geschwindigkeit auf ihrer Bahn 502. 

— Luftbewegungen um dieselben 424. 425. 

— Natur derselben 582. 

— Niederschlagswahrscheinliclikeit 529. 

— Periode, jährliche 503. 

— Temperatur 527. 

mittlere 534. 

— Tiefe derselben 504. 

— A^erteilungder meteorologischen Elemente 
um dieselben 525 

— Windrichtungen um dieselben in. der 
Höhe 511. 

— — in vei'scMedenen Höhen in Schweden, 

513. 

in N. -Amerika 514. 

— AA^indstärke 530. 

— AVitterungswechselbeimA^orübergang der- 
selben 506. 

Barometer Schwankung, Analyse, harmonische 
188. 
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Baiometei&cliANankung, analytische Beschiei- 
biing 189 

— an heiteicn und tiuben Tagen 184 

— tägliche, Amplituden 189 

auf Beigabhcingen u Beiggipfcln 182 

Einfili&s dei Jahicszeiton 179 

, „ Lage 180 

„ „ Witteiung 183 

EikLiiimg cleiselben 184 

in den Thalein 181 

— Theoiie 770 

— iinpeiiodische 200 

— unregelniasfeige, in ihici Abhängigkeit \ on 
dei geogiaphifechen Lago 203 

— Zeilegiing in eine ganztägige und halb- 
tägige O&eillation 189 

Bai ometei stand, Andeiungen desselben auf 
Bei ggipfeln, abh.mgig von Temperatm 7 65 

— im Meerosniveau nach Baschin 175, 176 

— mittlerer, untci verschiedenen Bi eiten 
175, 177 

Bai ometei Stande, absolut höchste und tiefste 
auf dei Eule 205 

— Yerandeilichkeit der Monats- und Jah- 
leamittel 195 

Barometrisch beiechnete Hohen, tägliche 
und jährliche Peiiode 785 
Barometrische Hohonfoimel, An'wendimg 790. 
Baiomotrische Hohenmessung 774 

— Fehler derselben 777 

— Genauigkeit dei selben 785 

— Schwei o-Koriektionen 778, 783 
Barometrische Ilohenstufe lb8 
Barometrische Wellen 198 

Beaufort - Skala , Eediiktion deiselben auf 
absolutes Mass 377 
Beobachtungsteimine, passende 76 
Berechnung dei Niederschlagsmessimgen 316 

— periodischer Erscheinungen 725 
Berg- und Thalwinde 433 

— Erklärung derselben 436 

— Folgeei schemnngen 44u 

Besselbche Formel, Anleitung zui Beiech- 
nung dei Konstanten 729 

— Litteiatur darüber 726 

Bewölkung m den Barometerdepiessionen 529 

— Begriff 282 

— Einfluss auf die Grosse dei täglichen 
Temperaturscliwankung 66 

— Jährlicher 287, 

in vei schiedenenKlimagcbieten 288 

— taglichei 284. 

— auf den Ozeanen 287 

— Schätzungen und Messungen derselben 
283 

— Verteilung auf der Erdoberfläche 288 
Bewolkungsgxade, Häufigkeit derselben 289 
Bewolkungsstufen , verschiedene, Häufigkeit 

290 

B e z 0 1 d über die Niederschläge bei Mischung 
verschieden temperierter Luftmassen 243 


Blitz 629 

— Faibe imd Spcktium 631 

— Lange imd Stiuktur b32 

— Wii klingen 635 
Blitzableitei 635 
Blitzschläge und Blitzgef.ilir 633 

Boden obei flache, tag! Temperatuigaiig 47 

— Waimeaufnalime und -Abgabe 49 
Bodensee, Tempeiatur in verschiedenen Tie- 
fen 87 

Bodentempel atui, beeinflusst von Bewölkung 
und Wittoiung 84 

— Beiechnung 739 

— im fielen Felde und im Walde 83 

— Gang, jaliilicher, zu Tiflis 79 

— und Luffctempeiatui, jalii lieber Gang 77 
ßoe, Tempel atuiveiteilung bei einer Boe 679 
Böen 675 

— vom 9 August 1881 nach Koppen und 
Möller 678 

— vom 27 August 1890 nach Duiandfhe- 
Yille G7b 

— vom 26 Augustl897 nacliMai gulos 677 

— Barogrammo 678 

— Entstehung 681 

— Isobaien 676 

— Isochronen 677 
Boenwolke G76 

— nach Möller 680 
Bora 604. 

Brucknersche 35jalir Wittoiungspeiiode 628 
Buys Ballot’s Gesetz 426 

Calina 20 

Chenapunji, giosste Regenmenge d Erde 358. 
Cirren, falsche, Unterscheidung nicht be- 
gründet 269 

Ciriostratus, Natur desselben 269. 

Cyklonale Luftbewegungen 425. 

Cyklonen, Achse, Lage derselben 537 

— im Aiabischen Meeie, vom Mai 1891 549. 

— der Bai von Bengalen 555 

— Konvektionstheone 583 

— Liiftdrnckverteilung in der Hohe über 
denselben 538 

— Luftzirkulation m denselben 510, 542 

— „mechanische“, Theorie derselben 585 

— denNordatlanti sehen Ozean zw eimal kreu- 
zend 561 

— der Philippinen 556. 

— Temperatur 535 

— tropische, Ablenkungswinkel der Winde 

in denselben 543. 

Anzeichen derselben 551 

Bahn derselben 552, 554 

Barometerminima im Zentrum 548. 

Bildungsstätten 563. 

Entstehung 576 

Fortschreiten, derselben 581 

Gradienten 547. 

Isobaren 547. 
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Cyklonen, tropische, Periode, jäliiiiclie 563. 

— — Sturmwellen 552. 

— — Unterschiede gegen jene der aiisser- 

tropischen Zonen 539. 

'Windstärken 546. 

Wolkenscliild und Regenarea 550. 

— Zirkiilartlieorie, Widerlegung derselben 
542. 

Cyklonenbildung 565. 

Cyklonengel'iete 553. 

C \ k i r- 1 ! (.■! i \:l\ V, I i nk ( i i und Sonnenflecken 627. 

Baltonsches Gesetz 220. 

Dämmerung, Depressionswinkel der Sonne 
bei deren Ende 3. 

Dampfdruck 213. 

— Abnahme desselben mit der Höhe nach 
den Beobachtungen 2'.i2. 

— empirische Form ein für diese Abnahme 223. 

— Gang, täglicher, in der Höhe u. auf Bergen 

232. 

und jährlicher 229. 

— Sättigungstabelle 214. 

Dampfspannung, abhängig von Temperatur, 

Eoi’ineln von Magnus und Weihrauch 219. 
Depressionen, Fortschreiten 500. 

Richtung 610. 

— Geschwindigkeit 501. 

— Richtung 501. 

— Windrichtungen in der Höhe 511. 

Diffuse Licht- und Wärmestrahlung nach 

Clausius 42. 

Dispersion des Lichtes verschiedener Farbe 
(Wellenlängen) in der Atmosphäre 13. 
Donner 637. 

Dove über den Zusammenhang der W itterungs- 
erscheinungen 489. 

Drehungsgesetz des Windes 506. 

Druck der trockenen Luft, Missverständnisse 
in betreff desselben 221. 

Druckfiächen, Hebung derselben durch Er- 
wärmung 408. 

Durchsichtigkeit der Luft 15. 

Eihelturm , Temperaturänderung mit der 
Höhe bei Nacht l2ü. 

— — bei Tage 123. 

— Temperaturgang, täglicher, in verschiede- 
nen Höhen 54. 

— Wärmegang, jährlicher 133. 

— Windgeschwindigkeit gegen Paris 384. 

— Windstärke gegen Paris, Verhältniszahlen 
395. 

Eisbildung in der Atmosphäre, Ursache der- 
selben 692. 

— auf Bergen 250. 

Eisregen 250, 303. 

Elektrisches Potential 711. 

Niveauflächen 712. 

Elektrizität, Änderung* mit der Höhe 712. 


Elektrizität, atmosphärische 711. 

— Beziehung zn den met. Elementen 714, 

— Gang, jährlicher und täglicher. 715. 

— in grossen Höhen nach Ebert 723. 

— Litteratur 723. 

— der Luft 711. 

— Theorie 718. 

— Ui'saclie 718. 

— der Wolken und Niederschläge 717. 

— Zerstreuung, unipolare, nach Elster und 
Geitel 721. 

Elmsfeuer 639. 

Engadin, Thalwind des Oberengadin 438. 
Epochen der j ährlich en W änne - Extreme 97 . 
Erdrotation, Ablenkung der Winde durch 
dieselbe 421. 

— Einfluss auf die Luftströmungen 419. 
Erdwärme, innere 22. 

Erhaltungstendenz der Witterung 613. 
Erscheinungen, periodische, Berechnung 725. 
Espy- Koppen sehe Theorie d. täglichen 

Periode der Windstärke 396. 

Exner Fr., Theorie der Luftelektrizität 
718. 

Fallgeschwindigkeit im Allgemeinen 262. 

— der Regentropfen 262. 

Farbe des Himmels 13. 

Fechnersche Formel für den wahrschein- 
lichen Fehler 107. 

Federwolken 264. 

Fehler, wahrscheinlicher, Berechnung mit- 
telst der P^echnersclien Formel 107. 
Fehlergrenzen der Mittelwerte des Nieder- 
schlags 322. 

Ferrel, Theorie der atmosphärischen Zir- 
kulation 466. 

Feuchtigkeit, absolute 213. 

— atmosphärische, Kondensation derselben 

238. 

— — Verteilung an der Erdoberfläche 227.. 

— relative 213. 

— — Änderung mit der Höhe 227. 

Gang, jährlicher 236. 

täglicher 230. 

auf dem Eiffelturm und auf 

Bergen 234. 

unter dem . Einfluss der Land- 

und Seewinde 236. 

Veränderlichkeit 238. 

— spezifische 213, 220. 

Abnahme mit der Höhe 227. 

Berechnung derselben 220. 

Finland, Sonnenstrahlung, täglicher Gang 
nach Hom6n 39. 

Flächen gleichen Druckes, Gefälle derselben 
416. 

— — Hebung derselben durch d. Wärme 408. 
abhängig von Temperatur und Feuch- 
tigkeit 767. 
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FLiclien gleichen Druckes, Theorie 766 
FLichcnpiinzip, Eescliia,ukiing der Anwen- 
dung desselben aut die atinosphaiische 
Ziikiilation 481 
riub.snebel !2ö8 
DliissteinpoiJitui 90 
Fülin, Eigenschaften desselben 595 

— Entstehung 597 

— TLiiitigkeit, lahrliclie Peiiode 597 

— vom 16 Januai 1H95 609 
Fohnaitige AVinde in der Niederung 603 
Eoibes, Fonnein fiii die Tempoiatiiiveitei- 

limg auf der Erde 150 
Frost, Eindiingen desselben m den Boden 

— Maifiüste 100 

— Na chtf löste F21 

— Rauchfiost 249, 250 

CfUse, atmos])harisclie 9 
Faitialdiucke 8 

Genfei see, Tonipeiatni in verschiedenen Tie- 
fen 87 

jahrlichei Gang derselben 89 

Geothemische Tiefenstufe 22 
Geschwindigkeit des ■Wolkenzuges 278 
Gewitter, Beziehung zur Eint 6b3 
zu Hagelwettern 685 

— Dauer, mittlere 653 

— Einteilung 664 

— Entstehung 664 

— Foitptlanzungsgescliwmdigkeit 649 

— in den Gienzgebietcn waimei und kaltei 
Kaumo 674 

— Flau tigk eit m verschiedenen Teilen der 
Eide 645 

— Littoiatur 681 

— Maximum, doppeltes tägliches 659 

— auf dem Meeie 047 

tägliche und ;)ahrliche Periode 661 

— Mondperiode 662 

— Nachtgewitter über den Meeren und an 

den lüisten 661 
Periode 659 

— Periode, jahi liehe 653 
und tägliche 650 

verschieden fui West- und Ostgewit- 
ter 657 

— 26 tägige 663. 

tägliche 657 

— Sommermaximum, doppeltes 656 

— Sonnenfleckenperiode 664 

— Stnrmgewitter vom 25. “26 August 1890, 

— Barogramme 671 

— Yerbreitnng, geographische 646 

West- und Ostgewitter, üigliche Periode 
660. 

— Winter- Gewitter 655 

— „Wirbel“- u „Wärme“ -Gewittei, tägliche 
Periode 661 

Gewitterböen 675 
Gewittercirren 269, 642 


Gewitteieischeinungen 629 
Gewitteiliercle 678 
„Gowitternasen“ (HO 
Goivittei wölken 641 

— Hohe deiselben 644 

Gewittoizuge, Ricbtimg und Geschwindigkeit 
648 

Glatteis 2f0 
Gobai m Äthiopien 20 
Golfstiom, EiiiÜnss desselben auf die Tem- 
pel atur von Noid- u Mitteleuropa, 620 
Giadient, Begiiff desselben 417 

— u Windstaike, Beziehungen zwischen den- 

selben 571 

Verhältnis 572 

Giadienten, duich Ablenkimgskraft der Erd- 
rotation und dm dl Fliehkiatt vergli(*hen 
hei tropischen und ausscrtiopi sehen Stiu- 
men 575 

— in den Barometerdepressioncn 495 

— Beispiele 418 

— Dehnition, schärf eie 478 

— dynamische und wirksame 479 
Graupel 306 

Giaupelkornei, Beziehung z Hagelkorn 697 
Glossen Ozean, Wiiulvoilialtnisse im Jan u 
Febiuai und im Juli und August Tafel 

Haaihygromotei 217 
Hadleysches Piinzip 421 
Hagel 406 

— Entstehung 692 

— Periode, jahiliche (587 
tägliche 688 

— Peiioden, langjahiige 691 

— Veiteihing, geogiai)liische 690 
örtliche 689 

Hagelkorn, Beziehung z Giaupolkornein 697 

— Bildung 695 

— Entstehung nach Ferrel 698 
Hagelkörner, Struktui und Grosse 682 
Hagelstadnim autsteigender feuchter Luft 308 
Hagelwetter 682 

— und Barometerdepressionen 686. 

— und Gewitter 685 

— Wetterlage bei denselben 686 
Flagelznge und deren Fortschreiten. 684 
Harmonische Analyse 725 
Haufenwolken 265 

Heitere Tage, Zahl deiselben 289. 
Helmholtz über Wogenwolken 268 
Hertz, Adiabaten-Tafel 757 
Himmel, Farbe 13 

Himmelsblau, Erklärung von Rayleigh 13 
Höhenmessung, barometrische 774. 
Höhenrauch 19. 

Holospharische Isanomalen nach Sella 148. 
Horizont, absoluter, nach Möller 478, 479 
Huttonsche Regentheone 242 
Hygrometer 215 
Hygrometrie 215 
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Hygronietrie, Litteratur 218. 

Hygrometrisclie Formel IHB. 

Hypsometrisclie Formel 774. 

Yereinfachung durch Koppen 784. 

Indifferentes TemperatiirgleicligeAvicht in der 
Atmosphäre 751. 

Indischer Ozean, Windverhältnisse iin Januar 
u. Februar u. im Juli n. August 456, 457. 
Intensität der Sonnenstrahlung auf der Erde, 
Berechnung derselben 74^2. 

— s. a. Sonnenstrahlung. 

Interdiurne Yeränderlichkeit der Temperatur 
115. 

Inversion der Temperatur im Gebirge 135. 
Isanomalen, holosphärische 148. 

— des Januar, Juli und des Jahres 147. 

— u. Isobaren, Beziehungen zwischen den- 
selben 173. 

— der Temperatur nach Dove 142. 

Isobaren IBy. 

— Asymmetrie derselben in der Höhe 538. 

— Form derselben in den l)e})rossionen 495. 

— u. Gradienten d tropischen Cyklonen 547. 

— in 4000 ni Höhe nach Teissorenc de Bort 
470. 

— und Isanomalen, Boziohungen zwischen 
denselben 173. 

— Korrektion der barometrisch berechneten 
Höhen 789, 792. 

— für Mittel- und Südeurojia im Dezember 
und Juni 172. 

— Ursachen, ■wolcho deren Yorlauf bestimmen 
171. 

Isobarenkarten, die wichtigsten 170. 
Isobareutypen und Witterung 591. 

Iso barometrische Linien 204. 

Isobronten öOO. 

Isobrontonkarten 051, G70. 

Isohyeten für verschiedene Teile der Erde, 
Ijittoratur 359. 

Isoneplien 289. 

lso[)lethen der Bodentemporatur in Tiflis 79. 

— des täglichen Temperaturganges 7U. 
Isotherme von 0^, deren Höhenlage 134. 
Isothermen 139. 

— des Januar, dos Juli und des Jahres 140. 
Isothermen-Karton, erste 138. 
Isothermflächen der Atmosphäre, Höhenlage 

derselben 159. 

Jahresmengen dos Regenfalls, grösste 358. 
Jahrosschwanlcimg der Temperatur, Abnahme 
mit der Höhe im Gebirge 133. 

— in der freien Aimo>phäro 159. 
Jahrestemperatur mittlere, Konstanz ders. 109. 
Ionen, Bildung derselben in der Atmosphäre 

723. 

— als Kondensationskerne 7,22. 

— in der Luft, Yerteilung derselben 721. 
Ionen -Theorie der Luftelektrizität 720. 


Kalme, im Zentrum d. tropisch. Cyklonen 545. 
Kalmen, an den Polen und am Äquator 480. 
Kälte der Thalhecken im \Yinter 136. 
Katharinenburg, jährlicher Gang der Son- 
nenstrahlung nach Müller 4l. 

Kiew, Sonnenstrahlung 36. 

Klassifikation der Wolken 262. 
Klimaänderungen 626. 

Klimaperioden nach Brückner 628, 
Kohlensäure, Absorption der Wärmestrahlung 
durch dieselbe 14. 

Kohlensäiiregehalt der Luft 6. 

Kondensation des atmosphärischen Wasser-- 
dampfes, Ursachen derselben 239. 

— desWasserdainpfes in ionisierter Luft 722. 
Kondensationshöhe in aufsteigender Luft 307. 
Kondensationskerne 16, 253. 

Konvekti onsstr (hnungen und Antikonvekti ons - 
Strömungen 411. 

— Entstellung derselben 412. 
Konvektionstheorie der Cyklonen 583. 
Konvektives Temperatiirgleichgewicht in der 

Atmos])häre 751. 

Köppen, Erklärung der täglichen Periode 
der Windstärke 396. 

— Yereinfachung d, hypsom. Formel 784. 
Kori-ektion der jährlichen Periode 7o5. 

— der täglichen Periode 733. 

Jvüsten, Temperaturziinahme mit der Höhe 
an manchen Küsten 137. 

Labiles TGm])evaturgleichgewicht in der 
Atmosphäre 751. 

Lambert, nächtlicher Temperatur gang 761. 
Lambertsche Formel 381. 

Laniont über die Natur der täglichen Ba- 
rometesschwankung 1 87. 

Lamontsclies Yerf ähren der Korrektion der 
täglichen Periode 733. 

Jjand- und Seewinde 427. 

— Theorie derselben 431. 

Leuchtkraft der Sonne hei verschiedener 
Höhe derselben 13. 

Luft, atinos])härisch(>, Abkühlung derselben 
durch Ausdehnung als Ursache der 
Niederschläge 24l ». 

Ih'standtoile derselben 5. 

Strahlungsko effizient 762. 

— aufsteigende, Trockenstadium 807. 

— Durchsichtigkeit 15. 

— feuchte, spezifisches Gewicht 215. 

— Kohlensäuregehalt 6. 

— Ozongelialt 7. 

— Strahlungskoeffiziont 760. 

— Tidihung, o]) tische 17. 

— AVärmeleitungs vermögen 10. 

— Zusammensetzung derselben in grossen 
Höhen 9. 

Luftbewegungen um die Barometerminima u. 
-Maxirna unter dem Einfluss der Erdro- 
tation 424. 
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Luftbewegungen, cyklonale 425 

— unter dem Einfluss der Reibung Theoie- 
tisches 567 

Luftdruck, Abnahme desselben niitdei Hohe 
167 

— -Abweichungen, (Anomalien) Beziehung 
zu der Tempeiatuianomalien 197 

— Andeiung desselben mit d Höhe, Theorie 

764 

in dei Hohe mit der Tempeiatur 409 

gleichzeitige, am Russe und auf dem 

Gipfel eines Beiges 765 

— Begritl desselben 162 

— untei verschiedenen Bi eiten in verschie- 
denen Hohen 469 

— Differenzen, Konstanz derselben 197 

— Emzelwoite, mittlere Abweichungen 205 
Schwankungen 198 

— Flachen, gleiche, abhängig von Tem- 
pel atui und Feuchtigkeit Thcoiie 766 
767 

— Gradient 416 

— Giadienten, vertikale 788 

— Messung 163 

duich Bestimmung des Siedepunktes 

des Wassers 165 

— mittlerer am Meeresnneau 175—177 

— Monats- u Jahres exti eine, charak torische 
Unterschiede zwibchon den Maxima und 
Mmima 205 

— > Monatsmittol, Yennideihclikeit 195 
absolute Veiandoilichkoit 196 

— Monats- und Jahrosschwankung 202 

— Kiedcrschlag und Bewölkung bei vei- 
schiodoiieii Luftdiuck 489 

— niedngci dersiidl Halbkugel, Eiklaiimg 
desselben 473 

— Peiiode, jährliche 193 

— Reduktion auf das Moeresniveau 168 

— — auf gleiche Peiioden 197. 

— Schwankung, tägliche 177 

Amplituden dei selben 189 

Erklärung derselben 184 

Theorie derselben 770 

thci mische auf Berggipfeln 771 

Theorie 768 

unperiodische 200 

imiegelmdssige 194. 

— Yerteilung nach Breitegraden 175 
über der Erdoberfläche lb9 

— Wellen 198 

— Werte, absolut höchste und tiefste des- 
selben 205 

— und Windgeschwindigkeit 414 
Luftelektrisches PotentisQ, Änderung mit der 

Höhe 712 

Luftelektrizität, normale 711 
Luft- und Wolken-Elektnzitat, Ursache der- 
selben 718 

Luftfeuchtigkeit, Einfluss auf barometrische 
Höhenmessung 781 


Luftfeuchtigkeit, Yeiteilung längs der Eid- 
obei flache 228 

Luftstaubchen , Zahlung derselben duich 
Aitken 15 

Luftstiom, aufsteigondei 407 
Luftstiomungen in den aussertropischeiiBi ei- 
lten, Schema derselben 480 

— um die Bai ometei mmima und -Maxima 
auf der nördlichen und südlichen Hemi- 
sphäre 424, 425. 

— Entstehung 406 

— hoheie, Geschwindigkeit 279 

— obere, in den aussertropischen Breiten 463. 

Übersicht derselben 465 

in höheren Breiten 477 

Übersicht derselben 460 

Lufttemperatur, Begriff 28 

— Bestimmung derselben 28 

— u Bodentemperatur, jährlicher Gang 77 

— Gang, täglicher, über den tropischen Ozea- 
nen 61 

— Periode, jährliche 90. 

— wahre, täglicher Gang berechnet aus den 
Barometeigang 773 

Luftzirkulation in den Sturmen 542 

— über zu wannen und zu kalten Gebieten 
412 

— zwischen Äquator und Pol Historisches 
zur Theorie 465 

Mnifioste 100 

Manila, Orkan Oktober 1882 559. 
Mauritius, Orkane 558 
Meer, jährlicher W'aimegang hei Fiunie in 
vGischiedenen Tiefen 86 
Meeresoberfläche, Temperatiugang, täglichei, 
in derselben 59 

— Warmegang, jährlicher 88 
Meernebel u deren jahiliclie Peiiode 259 
Messungen der Wolkenhohen 270 
Meteorologische Elemente, Y erteilung ders um 

die Bai ometermaxima und -Minima 525 
Mischung, kälterer u warmeier Luftraassen, 
Niederschlage dabei 241 
Mistial 607 

Mittelwerte, meteorologische, Anwendung der 
Wahl schein lichkeitsrechnung auf selbe, 
Satz von Cornu 106 

— des Niedci Schlags , Ableitung vergleich- 
barer Weite 327 

Monats- und Jahresschwankungen des Luft- 
druckes 202 

Mond, Temperatur- und Wärmestrahlung des- 
selben 21 

Mondperiode der Gewitter 662 
Monsune, Allgemeines 442 

— Entstehung 442. 

— Gebiete 444 

— des Indischen Ozeans 455. 

— Mächtigkeit und Gradienten 448 
Monsunregen 347 
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Monsiinwincle, Riclitiingen derselben 444. 
Montpellier, Sonnenstrahlung 36. 

>^achtf roste 121. 

Naclitfrostpliänonien 121. 

IS'achtge Witter über den Meeren und an den 
Küsten 661. 

Nächtliche Temperaturschichtung 118, 121. 

— WäniiGausstrahlung zu Zürich und. 
auf dem Sonnblick nach Maurer und 
Pernter 44. 

Nächtlicher Temperatur gang, Theorie 760. 
Nebel, Fluss-, See- u. Meernebel 258, 259. 

— und Nebelbildung 251. 

— bei Neufundland 259. 

— Periode, tägliche und jährliche 257. 

— Stadtnebel u. Landnebel 255. 

— trockener 19. 

Nebelbildung in ionisierter Luft 722. 

— Kondensationskerne dabei nötig 253. 

— Ursache 257. 

Nebelbläschen, fälschlich angenommen 252. 
Nebelkörperchon 252. 

Nebeltage, Zunahme ders. in London 256. 

in Wien 257. 

Nebelteilchen, deren Konstitution 298. 
Niederschläge, Abweichungen vom Mittel 323. 

— beim Aiifsteigen gesättigt-feuchter Luft 
241. 

— in einer Barometer-Depression 506, 508. 

— Folgen trockener und nasser Perioden 323. 

— Häufigkeit, täglicher Gang derselben 335. 

^ nach ihrer Intensität, 320. 

— durch aufsteigende Luftbebewegung 307. 

— Messung 309. 

— durch Mischung von Luftmassen, Be- 
rechnung derselben, 243. 

— durch Mischung verschieden temperierter 
Liiftmasson, 241. 

— Periode, jährliche, zeigt keine säkulare 

Schwankung 341. 

tägliche 329. 

— des atmosphärischen Wasserdampfes, ür- 
saclion derselben 239. 

Niodorschlagsbildung, Kondensationskerne da- 
zu nötig 253. 

Niodorscblagshölie 310. 

Niederschlagsmenge Berechnung vergleich- 
barer Mittelwerte 327. 

— des Taues 248. 

Niederschlagsmengen, Konstanz der Verhält- 
niszahlen gleichzeitiger — an benach- 
barten Orten 328. 

— grösste, jährliche 358. 

pro Tag und Stunde 364. 

— Mittelwerte 321. 

— mittlere, deren Veränderlichkeit 322. 

— Schwankungen, grösste 324. 

— Verteilung über der Erdoberfläche 354. 
Niederschlagsmessungen, Berechnung der- 
selben 316. 


Niederschlagsmessungen, homogene Jahres- 
reihen 328. 

Niederschlagsmittel, Reduktion auf die gleiche 
Periode 327. 

Niederschlagsregistrierungen geben zu kleine 
Regenwahrscheinlichkeit 318. ' 
Niederschlagstage nach Schwellenwerten, 320. 

— Zahl derselben 320. 
Niederschlagsverhältnisse, Darstellung der- 
selben 316. 

Niphers Schutztricliter, 314. 

Niveauflächen des elektrischen Potentials 712. 
Nordatlantischer Ozean, Sturmbahnen 561. 
Nordmeer, Europäisches, Einfluss desselben 
auf die Temperatur von Nord- und Mittel- 
europa, 620. 

Nukuss Temperaturgang, täglicher im Erd- 
boden 48. 

Optische Trübung der Luft 17. 

Orkan von Manila 559. 

Orkane der Bai von Bengalen 555. 

— von Mauritius 558. 

— der Philippinen 556. 

— der Südsee 558. 

— Westindische 554. 

Ostasien, Teifune 556 

Ostwind in der Höhe am Äquator 475. 
Ozongehalt der Luft 7. 

Partialdrucke der atmosphärischen Gase 8. 
Passat, rückkelirender 460. 

Passate 451. 

Passatgebiete, obere AVinde in denselben 460, 
Passatgrenzen 454. 

Passatregen 345. 

Poriodisclie Erscheinungen, Berechnung der- 
selben 725. 

Pflanzendecke, Einfluss auf die AATirmeab- 
gcabe an die Luft 51. 
Philippinen-Cyklonen 556. 

Plntzrogor. 36 L. 

™ derselben 369. 

Pluviometrischer Koeffizient, relativer nach 
Angot 340. 

Poisson’sche F'ormel für adiabatische Tem- 
peraturänderniigen 750. 

Polarkalmen 480. 

Polarlichter, Flöhe derselben 3. 
Polarresfioner» , vorherrschende Winde 459. 
Pola-v. ii-l 'd \ \ beiden Hemisphären 471. 
Potentialflächen der Luftelektrizität 712. 
Potential ge fälle, luftelektrisches 711. 

— Abnahme mit der Höhe 713. 
Psychrometer und Psychrometerformeln 216. 

Rauchfrost 249. 

— auf Bergen 250. 

Reduktion der Temperatur-Mittel auf gleiche 
Perioden 108. 

Reflexion, diffuse, des Lichtes u. der AVärme 
in der Atmophäre 12. 
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Regen, s a Niedcibclilag 

— Bildung desselben 2^>7. 

liagliche Rolle dei Elelctn^itut da])ei 

2i)8 

— Dauer 319 

— ■ Eisiegen 250, 303 

— Heikunlt desselben 356 

— bei lieiteicn Himmel 297 

— Intensität 319 

tagheller Gang dei selben 337 

— Tempel atur desselben 302 

— in den Tiopon, dei en Intensität 368 

— in tiopiscben Cyklonen 550 
Regendiclitc, Beispiele dl9 

— Gang, tagli edier 337. 

— pro Tag 317 

Regonfall nach Breitozon en 355 

— zu Chciiapmiji 358. 

— JaliiGsiii engen, grösste 358 

— Intensität per Minute 367 

— niavnnaloi, in Ivuizoi Zeit 365 

— Poiiode, jalii liehe 338 

— — Daistellung 339 

Veiancleiliclikeit der Maxiina und 

Mnuma 352 

— Periode, tägliche 330 

naehthclies Maxiiiniin an den luisten 

333 

Rogoiiinaxinia pio Tag, Yeilialtnis derselben 
zu dmi Jiüiresniengen 303 
Pegennienge, Al)ii<dnue dciselbon mit dei 
llülie des Regenniesseis 311 

— Beiechniuig veigleiclibaiei Mittelwerte 
327 

— EilJauiiig dafui 312 
Beg(‘niuengen, Al)^\ (uchungen vom Mittel, 

Cdiaraktor clci selben 325 

— giüsso ni kiuzei Zeit Tabelle 366 

— giosstejlihrhdie, Beispiele dei seihen 358 
])io Tag 362 

— Taliolle derselben 3G4- 

— Veitoiliing, jaliiliclio, nbei die Erdober- 
Üadie 354 

Begenmessei, Aufstellung dei selben 310 

— Eintiuss der Hohe der Aufstellung auf 
die gemessenen Regeimi engen 3U 

— geschützter 314 

Begoninessung, Einfluss dei Hohe dos Regen- 
wassers 311 

BegGnmessungen,Genauigkcit deiselben 315 
Begenpeiiode, jalii liehe, Übereinstimmung an 
benachbarten Oiten 349 

Verandeilichkeit dei’selben 352 

Begenperioden, jkhrhche, Beispiele für die- 
selben 349 

Haiipttypen derselben 342 

der Tropen, Subtropen und der ge- 
mässigten Zonen 346 

— und Sonnenflecken 627 
Begenschwankung, mittlere, jährliche 353 
Begenstadium aiifsteigender Luit 3UÖ 


Begentheoiie von Hutton 242 
Eegentropten, Bildung clei selben 299 

— Eallgesdiwindigkeit derselben 262 ii 300 
Anmerkung 3 

— Grosse deiselben 300 
Regen vei teihmg, Litteiatur 359 

— Ursachen der Yeiscliicdenheiten 355 
Begenwalii sr heinhchkeit, absolute, nach K o n- 

pen 317 

— in den BaioniGteidepressionen 529. 

— Beispiele fiir dieselbe 318 

— Gang, taglichei 336. 

— Peiiode, jalii liehe 341 
B,egenwassei, Bestandteile 301 

— ZusaminonsetzLing 301 

Begenzoiten, aquatoiiale und tiopische 312 
Beibungskoeltizicnt und Ablenkungswinkel 
568 

Beif und Raulifiost 249 
Bohinbon-Anemoinetei, Faktor 374 
Bosshi eiten 450 

— Theorie dei seil len 474 
Ruckkehrender Passat 460 

Sattigungsdefizit 213 
Scheitehveito clei Tompciatiir 113 
Schl clitwo Ikon 265 
Sclileudertheimonictei 32 
Schnee 303 

— Dichte desselhon 305 

— Wasseiwoit desselben 305 
Sclmeefall, Liifttempoiatm dabei 304. 
ScliricGliocken, Gestalt clorsellion 303 
Schneekiystalle o04 

Schnoestaduim anfsteigendez fenclitor Luft 
308 

Sclincetiefe, s])czifische 305 
SchwankuTigen, giosste, dei Niedei Schlags- 
mengen 324 

Schweden, taglichei Gang dei Somienstiah- 
lung nach Angstiom 38 
Scehohe, ßeicchiuing deiselben aus dem 
Bai om et erstände 168, 774 
Seen, Warmegang, jahüiclier 87, 89 

täglicher 57. 

Seenebol 258 

Seewind, Mächtigkeit desselben 430 
Seewinde an dei Küste \on Sonegambien 431. 

— und Landwinde 427 

Selektive Absoiption der Atmosphäre 11. 
Sohncko über Luftelektiizit.it 719. 
Solarkonstante 24 

Soinmerregen der hbheieii Bieiton 343. 
Sonne, Helligkeit bei verschiedenen Zemt- 
distanzen 13 

— Leuchtkraft 13 

— Temperatui 2o 

Sonnenfleckenperiode der Witterung 627. 
Sonnenlicht, ultraviolettes, wirkt ionisierend 
auf die Luft 723 

Sonnenscliein, Dauer desselben 291 
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Sonnenschein 5 Dauer desselben auf Berg- 
gipfeln 298. 

— — und Bewölkung, Eezieliimgen zwischen 

denselben 288. 

— — jährliche Periode 293. 

— Gang, täglicher 293. 

— — auf Berggipfeln 295. 

— Verteilung über Europa 292. 
Sonnenstrahlung, Absorption derselben in der 

Atmosphäre 11. 

— Gang, jährlicher in Katharinenburg 41. 

— — täglicher, in Finland 39. 

zu Montpellier und auf dem Mt. 

Ventoux 37. 

— in Schweden 38. 

— — — und jährlicher 35. 

— Intensität 24. 

— Monats- und Jahressummen derselben zu 
Montpellier und Kiew 40. 

— mit Rücksicht auf Absorption 747. 

— Verteilung, theoretische auf der Erde 742. 
Spezifische Feuchtigkeit, Begriff 213, 220. 

— — Abnahme mit der Höhe 227. 
Spitaler, mittlere Temperatur der Breite- 
grade 143. 

Spitalers Formel für die Verteilung der Tem- 
peratur auf einer Land- und Wasserhalb- 
kugel 152. 

Sprungseile Regel der täglichen Drehung der 
Windfahne 404. 

Stadtnebel und Landnebel 255. 

S tad t teni]) eratur 111. 

Stäubchen als Kondensationskerne, Natur 
derselben 17. 

— in der Luft, Zählung derselben von Ait- 
ken 16. 

Sternenstrahlung 20. 

Sternschnuppen, Höhe des Aufleuchtens 4. 
Störungen im jährlichen Wärmegang 99. 
Strahlung zwischen Himmel und Erde nach 
Homdn 45. 

Strahlungskoeffizient der Luft 760. 

Struktur des WBndes 381. 

Sturmbahnen im Nordatlantischen Ozean 561. 
Stürme, Luftzirkulation in denselben 542. 

— Periode, tägliche 399. 

— Wirbelnatur 540. 

Sturmfluten 551. 

Sturrnwcllen in tropischen Cyklonen 551. 
Südliche Halbkugel, Erklärung des niedrigen 
Luftdruckes 473, 

Südwest-Monsun des Indischen Ozeans 456. 
Supan, über die Schwankungen der jähr- 
lichen Regenperiode 352. 

Tabelle der Temperatiirgradienten in feuch- 
ter aufsteigender Luft 756. 

Tafel von Hertz, Eidäuterung 757. 

Tag- und Nachtwinde der Gebirge 434. 
Tage, heitere, Zahl derselben 289. 

— trübe, Zahl derselben 289. 

Hann, Lehrt), d. Meteorologie. 


Tage, wolkenlose 291. 

Tagesmittel der Temperatur 73. 

Tagestemj) eratur, Veränderlichkeit clersell)on 

115. 

Tagestemperaturen, mittlere, von Breslau, 
Wien lind Paris, graphische Darstellung 98. 
Tägliche Barometerscliwankiing 177. 

— Periode, Korrektion der beobachtete n 
Werte nach Lamont 733. 

Täglicher Gang des Barometers an heiteren 
und trüben Tagen 184. 

— — de« Roironfnllo« nu den Küsten 3o3. 
Tau, '.r:ii.bil(in;ig, ’J'lieoi*!.* 246. 

— Verteilung, vertikale, der Temperatur u. 
Feuchtigkeit bei der Taubildiing 247. 

— Wassermenge, die er liefert 248. 
Taubildung 246. 

Taupunkt, Bestimmung desselben 215. 
Teifune, Ost- Asien 556. 

Temperatur, s. a. Wärme. 

— Änderung derselben mit der Höhe 117. 

— der Atmosphäre, Theorie der vertikalen 
Änderungen derselben 749. 

— in den Barometer-Depressionen 525. 

— des Europäischen Nordmeers, Einfluss auf 
die Temperatur von Nord- und Mittel- 
europa 622. 

— Extreme, absolute auf der Erdobertläche 

103. 

— Epochen im jährlichen Gange 97. 

— der Flüsse 90. 

— Gang im Boden 737. 

— — Gesetze, allgemeine 81. 

— — jährlicher 73. 

— an der Bodenoberfläche 77. 

— in verschiedenen Breiten und 

Klimagebieten 92. 

— Eigentümlichkeiten desselben 96. 

— — — in der flüssigen Erdobertläche 85. 
zu Graz, dargestellt durch Sinus - 

reihen 726, 731. 

— — — in grossen Höhen der Atmosphäre 

158. 

— _ — konstant zu Florenz und Paris 101. 
im See- und Kontinentalklima 95. 

— Störungen desselben 99. 

nach den Tagesmitteln, mit Tafel 98. 

bei Nacht. Theorie 760 

— — nächtlicher zu Paris, 'l'heorie von Angot 

761. 

täglicher, Änderung mit der Höhe 124. 

_ — — Eintrittszeiten der Extreme 68. 

— — — an der Erdoberfläche 47. 

— _ — gleichzeitiger in der Luft 50. 

— — — — ün Wasser und in der Luft 60. 
_ _ — in verschiedenen Höhen über dem 

Erdboden 54. 

_ __ — dargestellt durch Isoplethen 70. 

— — — bei Land- und Seewind 69, 431. 
— cler Luft über den tropischen Oze- 
anen 61. 

51 



802 


Register. 


Temjieiatur, Gang, tagliclioi, in den imtei steil 
Liiftscliicliteii, Eescliiei billig des- 
selben 62 

— — — m den unteien Luftseliicliten. Voi- 

g«ing bei Tage 52 

______ ^Toigang bei Nacht 52/53 

— — — an dei Meoresoheitiaclie 59 

— — * — aiit dein Obii, Sonnblick und Pikes 

Peak 770 

~ 111 doi Regenzeit und Trockenzeit 

zn San Jose 70. 

— — — in Seen 57 

— 1111 Gebirge, Iineision 134 

— Jabiesiiiniiina und - Maxima in ver- 
sclnedoiien Tlolien 134 

— Jabiesscliwankung Abiialune mit der 

Hohe 1111 Gebiige 133 
_ — — lYi Joi fielen Atmosplinre 159 

— rsanoinaleii 148 

— Lokaleindnsse in den Städten 111. 

— dei Luft in 1800 in berechnet 769 

■— — wähl er täglicher Gang beieclmet 773 

— der Meeiesobei Hache, ,]ahrhclier Gang 88 

— mittlere, AbA\eichungen der Monatsniittel, 

deren ^alirlichor Gang 102 

— — der Atinosphaie, zwischen 3 und 10 

kiu Seeholie 156 

— — der Bieitegrade 141 

— — der Plrcle 145 

— — des Jalnos, Konstanz deiselben 109 
der östlichen und dei westlichen Ile- 

nnsphaie 146 

der südlichen Flalbkugel 150^ 154 

— — und absolute Veiaiidoilichkeit der 
Monatsmittel 102 — 104 

— Monats- und Jaliiesmittol 76. 

extreme Schwankungen 102. 

— dei noidhchen und sndli eben Hemisphäre 
144/145 

— des Regens 802, 

— Sclioitelwerte derselben 113 

— und Stiahhing des Mondes 21 

— Tagesmittel 73 

— Yemiideiliclikoit, interdiurne 115 
des Weltraums 20. 

Tempel aturabnahme in der fieien Atmos- 
phäre 118, 157 

— in denBarometermaximau -Mimma 533. 

— auf Beiggipfehi 131 

— mit dei Hielte 144 

— Einfluss auf barometribche Hollenmessung 
779, 786 

— iin Gebirge 125 

— mit der Hohe, Mittelwerte und deren jahi- 
liclie Periode in Gebirgslandern 130 

— in gesättigt-feuchter Luft, Tabelle 241. 

— in feuchten aufsteigendenLuftstromen 754 

— in trockenen auf steigen den Luft- 
stiömen 749 

— ■ notig zu freiwilligem Aufsteigen der Luft 
752. 


Tempeiatiirabnahmo, oberhalh 3 km in der 
Atmosphäre 157 

— Tabelle dei Tempeiatuigradieiiten 756 

— hei Tage auf dem Eiffelturm 123 
TempoiatiiiabM eichungon, dei en Beziehungen 

zu den Luttdiuckabweichimgon 197 
Tempeiatiiiandeiungen, adiabatische, Tlieoiie 
deiselben, in feiichtei Luft 754 
111 tiockener Luft 749 

— der Soiinenfleckenpeiiode entsprechend 
627 

— unpeiiodische 101 

— um egelmassige, in sein grossen Hohen 157. 
Tempel atui gl eichge wicht m dei Atmosphaie 

751 

Tempel atui gl adienten in feuchter auf steigen- 
dei Luft, Tabelle 756 

Tempel atui mittel, Reduktion auf gleiche Pe- 
rioden 108 

— Verhältnis zu den Scheitel werten 113. 

— vieljahiige 110 

— wahrscheinliche Eoliler 105 
Tempel aturschichtung, nächtliche 118 

— vertikale, bei Tage 123. 

T emperaturscliwankiing, tagl ich e, Aniplitud en 
derselben Jährlicher Gang 63 

— — der Beschaffenheit der Erdoberfläche 

65 

Betrag derselben in verscliiedeiion Ho- 
hen 55 

— — der Bewölkung 66. 

— — Einfluss der Breite 64. 

— — der Witterung 69/70 

T emperuturiimkeln ung rm Gebirge 136 
Tomperatuiunteischied zwischen Luft und 
Meeresobei flache 89 

— — und Wasser des Genfer Sees 90 
Temperaturunterschiede nach Langegraden 

146 

Temper aturveihaltnisse der höchsten. Luft- 
schrchten 155 

Temperatui Verteilung m der Atmosph«lro m 
vertikaler Richtung Theoietischo Be- 
traclitungen 160 

— auf der Erde, theoretische Untersuchungen 

— auf der Erdoberfläche, berechnet aus der 

Verteilung dei Sonnenstrahlung 153 
als Wirkung der Sonnenstrahlung 742 

— auf einer Land- und Wasserhalhkugel 
nach Forbes und Spitaler 151/152 

— ubei Mitteleuiopa bei einer Boe 679. 

— veitikale, ln der Atmosphäre. Theorie 
748. 

Temperaturzunahme mit der Hohe im Ge- 
birge 135 

— an Küsten 137 

— bei Nacht 118 

— mit dei Tiefe ira Erdkorper 22 
Teneiiffa, Sonnenstrahlung auf T nach An g- 

stroni 38. 
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Thalwinde 483. 

— Erklärung derselben 438. 

Thermische Druckschwankung, Theorie 768. 
Thermo- Isoplethen für die Grafschaft Glatz 

132. 

Thermometer und Thermometerskalen 30. 

Th er m om e teraii f stellii n g 32 . 

Tiflis, jährlicher Gang der Bodentempera- 
tiir 79. 

— täglicher Gang der Temperatur am Boden 
und in der Luft 50. 

Tornadobahn 710. 

Tornado-Keller 710. 

Tornados 703. 

— Beziehung zu den Cy klonen nach Davis 
704. 

— Entstehung 706. 

— im Grenzgebiet kalter und warmer "Winde 
702, 705. 

— Periode, jährliche und tägliche 707. 

— Wirkungen derselben 708. 

Tornadowolken 708. 

Transmissionskoefiizienten d. Atmosphäre 27. 
Trockenstadium aufsteigender Luft 307. 
Tromben 701. 

Tropenregen, Intensität derselben 368, 
Tropische Cyklonen, jährliche Periode der- 
selben 563. 

~ — Bildungsstätten 563. 

Trübe Tage, Zahl derselben 289. 

Trübung der Luft, mechanische 15. 

— — optische 17. 

Typen des jährlichen Temperaturganges 92. 

Ünperiodische Änderungen der Temperatur 
lUL 

V -Depressionen 592. 

Veränderlichkeit, mittlere, der Monatstem- 
peraturen 103, 

— der Monats- und Jahresmittel der Tem- 
peratur 101. 

— der Niederschlagsmengen 322, 

— der Tagestemperatur 115, 

Verdunstung, Allgemeines 207. 

— Abhängigkeit von Temperatur, Luftfeuch- 
tigkeit, Wind und Luftdruck 210. 

— Gang, täglicher und jährlicher 209. 

— Gesetze 211. 

— Grösse 208. 

— des Meerwassers 208. 

Vertikale Komponente der Bewegung in den 
atmosphärischen Wirbeln 570. 
Volumhygrometer 216. 

Wahrscheinliche Fehler der Temperatur mittel 
1U5. 

Wahrscheinlicher Fehler der Mittelwerte, Be- 
rechnung nach der F e chn er sehen Formel 
107. 

Walirscheinlichkeits - Rechnung, Anwendung 


ders. auf die meteorologischen Mittel werte, 
Satz von Cornu 106. 

Walliser - Thalwind 439. 

Wärme, siehe auch Temperatur, 
Wärmeabgabe der Seen an die Luft 87. 
Wärmeabnahnie mit der Höhe im Gebirge 125. 

— — tägliche Periode 128. 

jährliche Periode 129, 

Wärmeausstrahlung 43. 

— hei Nacht, in absoluten Maasse gemessen 
von Maurer und Pernter 44. 

Wärmeaustausch im Erdboden, dessen jähr- 
liche Periode 83. 

— zwischen Luft und Meerwasser 86. 
Wärmehewegung in den oberen Bodenschich- 
ten 78. 

— im Erdboden 737. 

Wärmehilanz der Erdoberfläche nach Homön 
46. 

Wärme extreme, jährliche, Epochen 97. 
Wärmegang, jälirlicher, der Seen 87, 89, 

— — Störungen 99. 

Typen dess. 91 — 97. 

— täglicher, an der festen Erdoberfläche 47. 
•— — in der flüssigen Erdoberfläche 56. 
der Seen 57. 

Wärmegewitter 666. 

Wärmeleitung im Erdboden 81. 
Wärnieleitiingskoeffizien ten , kalorimetrische 
und thermometrische 741. 

— des Erdbodens, deren Berechnung 738, 
Wärmeleitungsvermögen der Luft 10. 
Wärmemenge, welche die Erde von der Sonne 

empfängt 26. 

Wärmestrahlung zwischen Himmel u. Erde 
nach Homön 45. 

— des Mondes 21, 

Wärmesummen, monatliche und jährliche in 
verschiedenen Breiten nach Angot 41. 
Wärmeumsatz an der Erdoberfläche 49. 
Wärmeverteilung in der Erdatmosphäre, 
Theorie derselben 742. 

— im Sonnenspektrum nach Langley 12. 
Wasser, jährlicher Gang der Temperatur 85. 
Wasserdampf, Absorption d. Wärmestrahlung 

durch denselben 14. 

— Atmosphäre 221. 

— atmosphärischer, Ursachen der Kondensa- 
tion desselben 238. 

— Gewacht im Kubikmeter 214. 

— in ionisierter Luft, Kondensation 722. 
W^asserdampfgelialt der Atmosphäre, Ab- 
nahme mit der Flöhe 220. 

in verschiedenen Höhen, Tabelle für 

denselben .226. 

~ der Luft Ausdrücke für denselben 212, 

— — Einfluss auf den Luftdruck in der 

Höhe, Theorie 767. 

— — Formeln für denselben 219. 

Messung desselben 215. 

kleine Tabelle für denselben 214. 
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'Wassciclampfmongo in doi Atmospluiie, Be- 
rocliiiiing deibelboii 225 
AYassergolialt dci Wolken 299 
Was&eiliobcn b99 

Wasseistokgolialt clor Atino.spliaie 7 
AYollea, baromctiibohe 198 
AYoltiaum, dessen Temperatui 20 
AYestmclische Cyklonen, die den Atlantischen 
Ozean zweimal kionzeii 561 

— Ol kaue 554 

Westwinde dei aiisseitiopisehen 2onen 458 
Wetter, im Allgem einen 485 
Wettoikaite, tiii denMorgen des22 Okt 1874 
494 

WcttcrkaitoTi, synoptische, älteste 491 
Wettorleuditen 638 
Wctteis<uilen 701 

Wien, täglicher Gang dei Windstaiko 389 
Wild’s Scliutzzauii lui Eogenmessoi 312 
Wind dicht sich täglich mit der Sonne 401 
~ Dl ehnngsgesetz 506 

durch Ihclitung und Starke definiert 371 

— Struktur odei Beschaft’enlieit desselben 
381 

Windbeobaclitungeii, Bereclinung derselben 
379 

Winddiuck, Beziehung zur Windgesclmin- 
cligkcit 374 

— grösster 378 

Winde, Ablcnknng derselben, in den Depres- 
sionen 497 

— fohnartige, in der Niedeiung öOB 

— „gegen den Giadienten‘‘ 478 

— Klassifikation von Davis 372 

— Namen dei selben 372 

— m den Pohirrogionon vorbei rscliende 459. 

— stürmische, tägliche Periode derselben 
399 

Windgeschwindigkeit, s a Windstärke. 

— Andouing, rasche, m kurzer Zeit 382, 383 

— Beziehung zu den Luftdruckdifferenzen 
414 

— und Druck, Maxiina derselben 377 

— Einfluss der Beschaffenheit dei Ei'doher- 
fldclie auf dieselbe 386 

— Gang, täglicher nach den Wolkonbe- 
ohachtungen 392 

— m der Hohe, Haxima derselben 'z8ü 

— Periode, tägliche 387 

— Unikehuing des täglichen. Ganges dei- 
selben 393 

— und Wmddruck 374. 

— Zunahme mit der Hohe 279, 383 
Wmdgosetz, haiisches 426 
Wmdgurtel der Erdobeiflaclie 450 
Windiiclitiing 371 

— c%uf dem Elffelthurm 403 

— Peru^de, tägliche 400 

der Plaiifigkeit dei 8 Hauptwinde zu 

Madrid 401. 

— auf dem Santisgipfel 403. 


Windiiclitungen, Ablenkungen dei selben in 
denvoiscbiedeneiiQuadianten eineiBaio- 
nietei-Depiesfeion 497 

— in den {^nadianten emei Barometei -De- 
piession 496 

— Regel fiii die Baroinetoimmirna 493 
Sclioina derselben um die Barorneter- 
iiiinima und -maxiina 426 

— 111 den liülioron Schichten in einem 
Depiessionsgebiot 511 

— in den tiopisclien Cyklonen 543 
Windioson, barisclie, thennischo 487 

— dci Bewölkung und Regonwahischoin- 
lidikeit 488 

— doi Häufigkeit 380 

— nach Kcimtz 489 

AVmdstarke, s a Wmdgescliwindigkoit 

— m den Baromotei-Dopiessioncn 5.30 

— Gang, tiglichei auf Berggipfeln 391 

— — auf offener See 390. 

m Wien 389 

— geschätzte, Reduktion auf absolutes Mass 
376 

— und Gradient, Beziolningen zwischen den- 
selben 571 

*— Maxima 377 

— Periode, jährliche 399 

tägliche, Eiklaning derselben 395. 

— Skalen 375 

— Yaiiation, tägliche 388 

— Znnalune mit dei Hoho 383 
AVmdstarkon, Häufigkeit verschiedener AY nid - 

starken 379 

— m den tropischen Cyklonen 546 

— verschiedene bei gleichen Gradienten 574 
AVmdverteilung auf der Erdobeiflaclie 450 
Wmtergewittei 655 

Wmtorkalte, Abiialime mit der IIolio in 
Gebirgsthalerii 136 

Winterniederschlage dei Mittelgebirge m 
helleren Breiten 350, 

Wmterregen der Siibtiopengebiote 344 

— der Westküsten in liöheien Breiten 345 
Wmtertypen, nach Teisseienc de Bort 618 
AVirbel, atmosphärische, Thooi etliches 567 
Wirbelgewitter 669. 

— deien Auftieten 672. 

Wiibelnatui der tropischen Sturme 540 
Wirbelstunn von Manila 20 Oktober 1882 

560 

Wirbelsturm c, Quelle dei Eneigie m den- 
selben 579 

— dei Tiopen 539 

und der anssertiopisclion Breiten, Voi- 

haltnis der Eliobkraft zur Ablonkungs- 
kraft der Erdiotation 575 

— tropische, Ahlenknngswirbel der Winde 

in denselben 543 

Bildung 565, 576 

Bildungsstätten 563, 

— — E'oitschreiten derselben 581 
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Wirbelstyrme, tropische, Periode, jährliche 
563. 

— T erscMedenheiteii zwischen den tropischen 
lind aiissertropisclien 575. 

Witterung in einer Barometerdepression 
504. 

— ■ Erhaltungstendenz 613. 

— Perioden, mehrjährige 626, 

Witterungscharakter entlegener Teile der 

Erdoberfläche 5 Beziehungen zwischen 
denselben nach Hildebrandsson 625. 

— Yon einander entfernter Teile der Erd- 
oberfläche, Beziehungen zwischen den- 
selben 624. 

Witteningserscheiniingen , Zusammenhang 
derselben 486. 

AVitternngstypen, Ursache der Beständigkeit 
derselben 6 16. 

Witterungswechsel, Anschauungen über die 
Ursachen derselben 486, 490. 

— beim Torübergang einer Barometerde- 
pression 507. 

Wogenwolken 267. 

Wolken, Allgemeines darüber 260, 

— Geschwindigkeit, maximale 280. 

— Häufigkeit derselben in verschiedenen 
Höhen 274. 

Klassifikation 262. 

— leuchtende 3. 

— Mächtigkeit oder Dicke 277. 

— Naturgeschichte derselben von KEri tsch 
und Helm Clayton 128. 

— und Regenstadium aufsteigender Luft 
3Ü8. 

— Schweben derselben 261. 

— Wassergehalt 299. 

Wolkenhestandteile 251. 


AVolkenbildung über Bränden 267. 

— Kondensationskerne dazu nötig 253. 

— und Wolkenformen in einer Barometer- 
depression 509. 

AVolkenbil düngen auf und an Bergen, Helm- 
wind, 268. 

■Wolkenbrüehe 361. 

— Entstehung 369. 

AVolkenelektrizität 717. 

W^olkenetagen 274. 

Wolkenformen, deren Entstehung 266. 

— Geschwindigkeit der verschiedenen — 280. 

— Haupttypen nach Howard 263. 

internationale D efinition derselben 264 . 

— Periode, jährliche und geographische Yer- 

hreitung 282. 

tägliche und jährliche 281. 

Wolkenhöhen, Maxinia und Minima der- 
selben 273. 

— Messung 270. 

— Periode, tägliche und jährliche 276. 

— Zusammenstellungen, tabellarische 272. 
Wolkenhorizonte oder Schichten nach Yet- 

tin und Helm Clayton 275. 

Wolkenlose Tage 291. 

W^olkenschild der tropischen Cyklonen 550. 
Wolkenzug, Geschwindigkeit 278. 

Zenker, Temperaturen auf einer Land- und 
Wasserhalbkugel 154. 

Zirkulation, atmosphärische, allgemeine Er- 
örterungen 489, 

Zugstrassen der Barometerminima ausser- 
halb der Tropen 607. 

— der tropischen Cyklonen 552. 
Zusammensetzung der Luft in sehr grossen 

Höhen 7. 
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